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Das  Forschungsprojekt  „Geoarchäologie  in  der  Steppe  ‐  Zur  Rekonstruktion  von 
Kulturlandschaften  im Orchontal, Zentrale Mongolei“ wird  vom  Fachbereich Vor‐ und 
Frühgeschichtliche Archäologie der Universität Bonn geleitet. Das Projekt ist ein Verbund 
zwischen  fünf  verschiedenen  Fachbereichen,  bei  dem  die  Universität  Bonn  die 
archäologischen  Fundplätze  detailgerecht  ausarbeitet  und  die  Rheinisch‐Westfälische 
Technische Hochschule Aachen  (RWTH) die geophysikalischen Messungen durchführt. 
Die Freie Universität Berlin (FU) ist im Rahmen des Projektes für die geographische und 
die  geomorphologische  Charakterisierung  der  Landschaft  zuständig,  während  die 
Universität  Jena geomagnetische Messungen durchführt und das Deutsche Zentrum  für 
Luft‐  und  Raumfahrt  hochauflösende  Satellitenbilder  erstellt.  Das  Projekt  wird 
maßgeblich vom Bundesministerium für Bildung und Forschung (BMBF) finanziert. 
Im Rahmen des Projektes werden  seit  Juli 2008 Besiedlungsmuster  im Orchontal  in der 
zentralen Mongolei unter Berücksichtigung naturräumlicher Faktoren, des Klimawandels 
im  Holozän  und  anthropogen  verursachter  Umweltveränderungen  bearbeitet.  Das 
Flusstal  des  Orchon  entwickelte  sich  zu  einer  der  wichtigsten  Siedlungsregionen 
innerhalb  des  Steppengürtels.  Somit  ist  dieser Raum  prädestiniert  für  die  Erforschung 
von  Mensch‐Umwelt‐  und  Stadt‐Umland‐Beziehungen.  Durch  die  bisherigen 
Feldkampagnen  ist  eine  systematische  Prospektion  der  archäologischen  Fundstellen 
durch die Universität Bonn erfolgt. Bohrkerne wurden entlang eines Transsektes durch 
das mittlere Orchontal  zur Analyse  der  oberflächennahen  Sedimente  gewonnen  (Freie 
Universität  Berlin).  Ein  weiterer  Arbeitsschwerpunkt  ist  die  Ausarbeitung  der 






geophysikalischen  Methoden  Kapazitive  Geoelektrik  und  Georadar  die  Prospektion 
großflächiger Areale unterstützten. Die Sedimentarchitektur wird auf zwei Transsekten, 
die das mittlere Orchontal queren,  analysiert. Die Auswertung der Messergebnisse  soll 






Im  Rahmen  der  Diplomarbeit  wurden  geophysikalische  Daten  im  Gelände  gemessen, 
bearbeitet und hinsichtlich sedimentologischer Fragestellungen interpretiert. 
Die Einleitung beschreibt das Projekt, in dessen Rahmen die Studie verfasst wurde sowie 
die  Motivation.  Im  zweiten  Kapitel  werden  die  geologischen  und  geographischen 




Im Kapitel  6  erfolgt  die Auswertung mit  der  Interpretation, während  das  Ergebnis  in 
Kapitel  7  mit  der  Landschaftsklassifizierung  verglichen  wird,  die  von  der  FU  Berlin 







Die Mongolei,  deren Hauptstadt Ulan  Bator  im Nordosten  liegt,  ist  der  am  dünnsten 
besiedelte Staat der Welt. Der zwischen Zentral‐ und Ostasien gelegene Binnenstaat mit 
den Koordinaten  88°00’  und  120°00’E  und  41,5°00’  und  52°00’N  grenzt  im Norden  an 







werden,  sondern  im  Zusammenhang  mit  der  geologisch‐tektonischen  Entwicklung 









kaledonischer  und  variszischer  Gebirgsbildungsphasen.  Während  der  alpidischen 
Orogenese kam es zur erneuten Hebung. Der Faltengürtel ist von drei Kratonen umgeben 
(Abb.  2 A). Die Gebirge  ordnen  sich  ebenfalls bogenförmig um den  sibirischen Kraton 
bzw. Block  an  (Abb.  2 B).  Sie werden  verschiedenen  Faltungszonen  zugeordnet, deren 
Gesteine  im  Alter  von  Norden  nach  Süden  abnehmen.  Im  Norden  findet  man  unter 
anderem  Gneise  und  Schiefer  aus  dem  Präkambrium  ‐  Kambrium.  Im  Bereich  des 
Changai‐Gebirges  im  Westen  und    im  Zentrum  der  Mongolei  sowie  südlich  des 







Das  Relief  der  Mongolei  gehört  naturräumlich  zum  transbaikalischen  Gebirgssystem 
(Murzaev, 1954). Die mittlere Landeshöhe beträgt 1580 m ü. NN. Nach Murzaev  (1954) 
lässt  sich  die  Landschaft  der  Mongolei  anhand  von  geomorphologischen  Kriterien  in 












den  Wüsten  Zentralasiens  im  Süden.  Die  Vegetation  wird  von  verschiedenen 
Steppenarten dominiert, zu denen die Wüstensteppe, die Steppe, die Bergsteppe und die 
Waldsteppe  gehören.  Bergwälder  und  Taiga  nehmen  hauptsächlich  den  Norden  ein, 





bewaldet.  Für  die  Bodenbildung  in  der  Mongolei  gilt  als  dominierendes 
Ausgangsmaterial  der  Verwitterungsschutt  der  in  den  Gebirgen  anstehenden 
Festgesteine.  In der Mongolei  ist die  feuchteste Zeit während der stärksten Erwärmung. 
Die nur kurz  andauernden Wärmeperioden bedingen  eine  starke biologische Aktivität, 
die durch  eine  hohe  Primärproduktion  von Biomasse  gekennzeichnet  ist. Ebenso  führt 
dieses Klima zur Perkolation, was die mineralische Verwitterung  sowie die Entkalkung 
fördert.  In den  trockenen Regionen, wie den Steppen  im mittleren Orchontal,  zieht die 
Perkolation hauptsächlich die Fällung von Kalziumkarbonat mit sich (Haase, 1983). 
Während sich aufgrund der klimatischen Gegebenheiten und der geographisch bedingten 
kargen  Böden  kein  Ackerbau  entwickeln  konnte,  entstand  stattdessen  eine  hoch 








im Nordosten  und  in  das Zentralasiatische  Becken,  das  sich  von Westen  bis  Südosten 






Kontinentalklima  geprägt,  welches  von  langen  trockenen  Wintern  und  kurzen  heißen 
Sommern gekennzeichnet  ist. Die Lufttemperaturen unterliegen großen Schwankungen. 
Die mittleren Jahrestemperaturen  im Winter  liegen bei ca.  ‐25 °C, während die mittleren 





Tiefst‐  und  Höchsttemperaturen  im  Mai  erstellt  (Abb.  4).  Zu  dieser  Zeit  gelangt  der 
mongolische  Raum  in  den  Einflussbereich  der  Zyklone  der  Westwindzone  der 











gerechnet werden. Der  Frühling wird durch  einen  raschen Temperaturanstieg,  geringe 
Niederschläge,  hohe  Schwankungen  zwischen  positiven  und  negativen  Temperaturen, 
eine geringe Luftfeuchtigkeit von ca. 20 % und starken Winden charakterisiert  (Barthel, 





unter  50  mm  im  Süden  (Wüste  Gobi).  80  %  ‐  90  %  der  Niederschläge  fallen  in  der 
Regenzeit zwischen Mai und September, nur 4 %  ‐ 10 % des  jährlichen Niederschlages 
zwischen November und Mai. 
Der  Niederschlag  und  der  damit  zusammenhängende  Wassergehalt  im  Boden  sind 
relevant für die Auswertung der Messergebnisse der geophysikalischen Methoden, da sie  












Permafrosttypen  in der Mongolei  (Abb.  7).  In der  zentralen Steppe der Mongolei, dem 
mittleren Orchontal,  ist der sogenannte sporadische Permafrost verbreitet. Das bedeutet 





Charakteristisch  für  Permafrostböden  ist  die  oberflächennahe  Auftauschicht  („active 
layer“), die den Permafrost überlagert und  eine Mächtigkeit  zwischen  15  cm und  4 m 
erreichen  kann  (Battogtokh  et  al.,  2006;  Strahler  &  Strahler,  2005).  Oberhalb  der 
Nullamplitude  („ZAA  =  Zero  annual  amplitude“)  wird  der  Gefrierpunkt  durch 
jahreszeitliche  Temperaturschwankungen  überschritten,  sodass  es  zum  jahreszeitlich 
periodischen  Auftauen  der  oberen  Bodenhorizonte  kommt  (Stäblein,  1987).  Darunter 









verdeutlichen  das  Eindringen  der  über  dem  Gefrierpunkt  liegenden 
Durchschnittstemperaturen in den Erdboden beginnend im Mai, zur Zeit der Messungen. 










starke  Frostbildung  sowie  Auffrier‐Hügel  (Sykles  et  al.,  2007). Diese  im  Arbeitsgebiet 
verbreiteten  Aufwölbungen  (Abb.  10)  sind  Folge  der  Frosteinwirkung  und  entstehen 
aufgrund der hohen Temperaturschwankungen, die zu einem permanenten Wechsel von 
Wasser zu Eis an der Oberfläche führen. Die dabei ständig entstehende Volumenab‐ und 
zunahme nimmt Einfluss  auf den Boden. Gefrieren  schluffig‐tonige Bereiche  im Boden 
schneller als gröberes Material, kommt es zu einer Volumenzunahme. Selbst unter einer 
Rasendecke im ebenen stärker durchfeuchteten Gelände entstehen die Eishügel bzw. die 







liegt  im mittleren Orchontal  der  Zentralmongolei  zwischen  47°38’  und  47°66’N  sowie 
zwischen 102°5’ und 102°87’E und wird vom Fluss Orchon mit einer Länge von ca. 22 km 
durchflossen.  Er  weist  eine  Gesamtlänge  von  1.124  km  auf.  Das  nach  ihm  benannte 
Orchontal  liegt  am  Fuße  des Changai‐Gebirges.  Im Osten  des Gebirges  entspringt  der 
Orchon  (oberes Orchontal)  und  tritt  im mittleren Orchontal  aus  dem Gebirge  aus, wo 
ebenfalls die mittelalterliche und ehemalige Hauptstadt des Mongolenreiches Karakorum 
(heute: Kharkhorin)  ca.  320  km westlich  von Ulan Bator  liegt  (Abb.  11). Dort  bildet  er 









Die  alluvialen  Morphologien  und  Ablagerungen  sind  Produkte  der  komplexen 
Wechselwirkung  zwischen  Erosion  und  Ablagerung.  Durch  vertikale  Einschnitte  und 
lateraler  Migration  konnte  sich  die  Morphologie  des  Flusses  Orchon  innerhalb 
geologischer Zeitabschnitte verändern. Diese starken Veränderungen drücken sich in der 





um  ein  mäandrierendes  Flusssystem  mit  einem  geringen  Gefälle  und  geringer 
Uferstabilität  aufgrund  widerstandsloser  Grasflächen  an  den  Ufern  (Abb.  13). 
















Die  älteste  geologische  Einheit  des  Orchontals  und  seiner  Umgebung  besteht  aus 
proterozoischen und kambrischen Gesteinsserien, die ca. 570 Ma bis ca. 225 Ma Jahren vor 
heute  gebildet  wurden.  Neben  devonischen  Sedimenten  treten  permische  Serien,  vor 
allem  aber  karbonische Einheiten  auf, welche den Gebirgskamm des Changai‐Gebirges 
charakterisieren.  Während  der  variszischen  Gebirgsbildung  entstand  das  Changai‐
Gebirge, wodurch  postorogener  Vulkanismus  ausgelöst wurde.  Plutone  und  Intrusiva 




man  nur  in  der Umgebung  des  Sees Ugii Nuur  (Sodnom &  Yanshin,  1990).  Seit  dem 
Tertiär kommt es durch tektonische Faltung zu intensivem Vulkanismus, wodurch es zu 
Ablagerungen  von  Flutbasalten  im  oberen  Orchontal  und  im  Bereich  des  Ugii  Nuur 
kommt  (Schwanghart,  2008).  Das  Arbeitsgebiet  ist  von  einer  quartären 
Sedimentbedeckung geprägt (vgl. Abb. A2). 
Die  Hochlagen  des  Changai‐Hauptkammes  waren  noch  während  der  Dryaseiszeit  im 
Pleistozän vor 12.000 Jahren vergletschert (vgl. Abb. A3). Während der älteren Würmzeit, 
der  jüngsten Eiszeit  im quartären Eiszeitalter  (von  ca.  100.000 bis  ca.  11.500  Jahren vor 
heute) und dem sogenannten Hochglazial ist von einer ausgedehnten Talvergletscherung 
auszugehen.  Dadurch  entstanden  Flussterrassen,  die  teilweise  in  mehrere  Niveaus 





des  heutigen  Landschaftsbildes  des  Orchontals  bei.  Die  jüngsten 
Landschaftsentwicklungen werden vom Mäandrieren des Orchon charakterisiert. 
Das Orchontal gehört  als Teileinzugsgebiet  zum Salenge‐Becken, das  sich vom Norden 
der  Mongolei  bis  Russland  erstreckt.  In  dem  Becken  kommt  es  aufgrund  von 
Regenereignissen in den Sommermonaten häufig zu starken Überflutungen. 
Nach  Jadambaa  (2003)  werden  drei  Grundwasserleiter  unterschieden:  alluvialer 
Grundwasserleiter,  klüftiger  Kalkstein  und  Grundwasserleiter  aus 
Festgestein/Grundgebirge.  Je  nach  Art  der  Aquifere  und  Lage  variiert  der 
Grundwasserspiegel erheblich. Die flache alluviale Ablagerungsschicht im Orchontal, die 
als Grundwasserleiter  fungiert, besteht hauptsächlich aus  sehr permeablen Sanden und 
Kiesen.  Der  Grundwasserspiegel  liegt  in  diesen  Ablagerungen  innerhalb  der 
Überflutungsebene  in  einer  Tiefe  von weniger  als  3 m  (Martin,  2007).  Im  Bereich  der 
alluvialen  Terrassen  oberhalb  der  Überflutungsebene,  in  den  Gebirgsregionen  und 
Hängen liegt er unterhalb von 10 m. 
Ebenfalls wurde anhand von Bohrkernen bei einer Messkampagne  im  Jahr 2008 der FU 




















Die  Kapazititve  Geoelektrik  ist  ein  modernes  Verfahren  zur  Prospektion  des 
oberflächennahen Untergrundes. Die herkömmliche Methode, die Gleichstromgeoelektrik 
mit  galvanischer Ankopplung,  ist  bei Oberflächen mit  sehr  hohen Widerständen  (z. B. 
Sanden)  oder  auf  versiegelten  Flächen  problematisch  bis  unmöglich.  Diese  Probleme 
traten auch bei der Untersuchung von Permafrostböden auf, sodass vor 40 Jahren damit 
begonnen  wurde,  geoelektrische  Messsysteme  mit  kapazitiver  Einkopplung  von 
elektrischen Feldern in den Untergrund zu entwickeln (Timofeev, 1974). Auf diese Weise 
lässt sich die Verteilung des spezifischen elektrischen Widerstandes im Untergrund durch 
aufgeprägte  stationäre  Felder  bis  zu  einer  Tiefe  von  ca.  20 m  zerstörungsfrei  erfassen 
(Knödel  et  al.,  1997). Die Kapazitive Geoelektrik  bietet  folgende Vorteile: Geeignet  für 
Böden  mit  hohen  Widerständen  (Permafrost,  Wüste,  Sand,  Schnee),  Anwendung  auf 
versiegelten  Flächen  möglich  (z.  B.  urbane  Gebiete),  schnelle  Datengewinnung, 
zerstörungsfreie Anwendung, geringe Leistungsaufnahme, schnelle Einsatzfähigkeit. 
Anwendungsbereiche  der  Kapazitiven  Geoelektrik  findet  man  vor  allem  in  der 
Hydrogeologie  (Grundwasserprospektion),  in der Permafrostforschung, Geoarchäologie, 
Deponie‐  und  Altlastenerkundung,  in  der  Abgrenzung  lithologischer  Einheiten  und 
Identifikation  von  Kluft‐  und  Störungszonen,  Ingenieugeologie  (Ermittlung  der 









der  maximalen  Anzahl  von  fünf  Empfängern  verwendet.  Jeder  Empfänger  sowie  der 
Sender  sind mit zwei 2,5 m oder 5 m  langen Koaxialkabeln zu beiden Seiten versehen, 
sodass die absolute Länge  jeden Empfängers 5 m oder  10 m beträgt.  Jedes Kabel  sorgt 
über die gesamte Länge für Ankopplung, sodass sie auch als Linienelektroden bezeichnet 
werden. 
Sowohl  im  Sender‐  als  auch  im  Empfängergehäuse  befinden  sich  neben  der 
entsprechenden Elektronik  je  zwei Batterien  für die  Stromversorgung. Die Verbindung 
zwischen Sender‐ und Empfängerkabel stellt ein nicht  leitendes Zugseil variabler Länge 
dar,  um  den Abstand  zwischen  Sender  und  Empfänger  beim  Ziehen  der Anordnung 
konstant  zu  halten.  Vom  Sender  wird  ein  elektrisches  Feld  erzeugt,  das  sich  im 
Untergrund  in  Abhängigkeit  von  der  elektrischen  Leitfähigkeit  ausbreitet  und  vom 
Empfänger gemessen wird. Die Daten werden über ein Kabel, das vom Empfängerkabel 











Auf  der  Empfängerseite  wird  umgekehrt  die  Spannung  im  Untergrund  kapazitiv 
aufgenommen und an der Abschirmung gemessen. Der auf der Senderseite eingespeiste 





von  den  Kabellängen  und  der  elektrischen  Leitfähigkeit  des  Bodens  abhängig. 
Grundsätzlich  nimmt  die  Erkundungstiefe  mit  dem  Elektrodenabstand  zu.  Der 
OhmMapperTM kann nach Aussage des Herstellers spezifische elektrische Widerstände im 
Bereich  zwischen  1  m  und  100.000  m  erfassen.  Bezüglich  der  Erkundungstiefe  h 
werden  vom  Hersteller  lediglich  die  folgenden  Angaben  gemacht:  Für  1n    beträgt 
 Dipollänge0,416h  und  für  3n  entspricht  h  der  vollen  Dipollänge,  wobei  n  der 
Separationsfaktor ist (Sender‐Empfänger‐Abstand oder Dipollänge). 
Der OhmMapperTM wurde während  der Messungen  im Gelände mit  ca.  10  km/h  von 
einem Auto  gezogen, während  alle  10  Sekunden  ein Wert  registriert wurde.  Teilweise 
wurde auch im 1 Sekundentakt und per Hand gemessen. 
Das  Prinzip  des  geoelektrischen  Verfahrens  ist  die  Messung  von  elektrischen 
Potenzialdifferenzen  oder  Strömen  an  der  Erdoberfläche.  Das  Ausbreitungsverhalten 
elektromagnetischer  Felder  in  einem Medium wird  hauptsächlich  von  der  elektrischen 








Ziel des Verfahrens  ist die Ermittlung der Verteilung der  elektrischen Leitfähigkeit  im 
Untergrund  bzw.  des  spezifischen  Widerstandes     (daher  wird  die  Methode  auch 
Widerstandsmethode genannt), welcher der Kehrwert der  elektrischen Leitfähigkeit  ist. 









Faktoren,  die  den  elektrischen  Widerstand  und  die  Leitfähigkeit  des  Untergrundes 
maßgeblich  beeinflussen,  sind  Porosität,  hydraulische  Permeabilität  und  der 








Das  Messprinzip  der  Kapazitiven  Geoelektrik  entspricht  teilweise  einer 
Vierpunktanordnung der klassischen Gleichstromgeoelektrik (Abb. 17), die ebenfalls mit 





( 21    bzw.  )21    oder zum Lot hin ( 21    bzw.  )21    gebrochen werden. Die 






wird.  Die  Potenzialverteilung  einer  Punktquelle  an  der  Oberfläche  eines  homogenen 














nicht  auf  Gleichstrom.  Zum  anderen  wird  der  Strom  Kapazitiv  entlang  von 
Linienelektroden (Sender) in den Untergrund eingespeist und die Spannung entlang der 
Linienelektroden (Empfänger) gemessen. 










C   mit  VU                                                                                                                 (3.4) 



















































Die  einfachste  Form  der  zweidimensionalen  Ergebnisdarstellung  sind  die 
Pseudotiefenschnitte  oder  Pseudosektionen.  Diese  stellen  die  gemessenen  scheinbaren 
spezifischen Widerstände  in Form einer Tiefensektion dar. Es handelt  sich dabei weder 
um  wahre  spezifische  Widerstände  noch  um  wahre  Tiefen,  sodass  z.  B.  bei  starken 
Widerstandskontrasten  Verzerrungen  der  Lagebeziehungen  auftreten  können. Abb.  19 
zeigt  das  Prinzip, welches  als Grundlage  zur  Erstellung  einer  Pseudosektion  dient.  Je 
weiter die Entfernung zwischen Stromelektrode A und B ist, desto tiefer kann der Strom 







und  N  einer  Pseudotiefe  zugeordnet.  Die  Auswertung  solcher  Messergebnisse  erfolgt 
durch zweidimensionale Modellrechnung. Für die Inversion stehen Programme wie z. B. 
Res2DInv  (N.  N,  2004)  zur  Verfügung.  Hierzu  werden  die  Messungen  für  kleine 
Elektrodenabstände  (Abstand  m 5  a  )  der  kleinsten  Pseudotiefe  zugeordnet.  Die 
Messungen mit dem Elektrodenabstand   m 10  2a  der nächsten Pseudotiefe usw. Dabei 
gibt n das Vielfache der Elektrodenabstände an (N. N, 2004). 
Durch die  Inversion werden die Stromverzerrungen zurückgerechnet, sodass eine echte 








Das  inverse  Problem  der  Widerstandsgeoelektrik  besteht  darin,  aus  den  gemessenen 
scheinbaren Widerständen  die  spezifischen Widerstände und  Schichtmächtigkeiten  des 
Untergrundes  zu  ermitteln.  Beispielsweise  erfolgt  der  Inversionsprozess  bei  einer 
geoelektrischen  Sondierung  durch  eine  schrittweise  Anpassung  der  gemessenen 
Sondierungskurve  an  eine  Modellkurve  bis  zur  Unterschreitung  einer  plausiblen 
Fehlergrenze  von  z.  B.  3  %  bis  5  %,  wobei  die  Kurvenanpassung  auf  einem  aus 
geologischer Sicht plausiblen Startmodell basiert (Knödel et al., 1997). 
Die gemessenen scheinbaren Widerstände können algorithmisch mit einer Kernfunktion 
beschrieben  werden,  welche  alle  Informationen  über  Schichtmächtigkeiten  und  die 
spezifische  Widerstandsverteilung  enthält.  Sie  bildet  die  Basis  für  die  Inversion  der 
Messwerte.  Um  aus  einer  Sondierungskurve  die  spezifischen  Widerstände  und 
Schichtmächtigkeiten zu ermitteln, wird zunächst die charakteristische Kernfunktion aus 




gesamte  Information  über  die  Widerstandsstruktur  des  Untergrundes  enthält,  das 
Schichtmodell aus der charakteristischen Kernfunktion ermittelt werden (z. B. Knödel et 
al., 1997). 
Durch  die  explizite  Vorgabe  von  spezifischen  elektrischen  Schichtwiderständen, 




Parameter  für  das  Startmodell  wird  die  Schichtauflösung  deutlich  erhöht.  Dasselbe 
Prinzip gilt für die zweidimensionale Geoelektrik. 
Um  das  Widerstands‐Schichtmodell  bestmöglich  analysieren  und  interpretieren  zu 
können, werden die Daten weiter verarbeitet. Die Datenverarbeitung  (siehe unten) sieht 
das Editieren von Einzelmesswerten vor, die  im Niveau des Rauschpegels  liegen  sowie 
eine Einbeziehung der durch Georadar ermittelten Schichtgrenzen  in die  Inversion. Die 
Topographie  kann  für  die  Berechnung  bei  einer  Schichtneigung  von  weniger  als  10° 
vernachlässigt werden (vgl. Höhenprofil in Kapitel 4.1). 
3.2 Georadar 
Das  Georadar  (Ground  Penetrating  Radar  –  GPR)  zählt  zu  den  tomographischen 
elektromagnetischen  Impulsreflexionsverfahren  (EMR).  Es  basiert  auf  ähnlichen 
Grundlagen wie die Reflexionsseismik. 
Dem geophysikalischen Anwendungsbereich steht mit dem Georadar ein Messverfahren 
mit  folgenden  Vorteilen  zur  Verfügung:  Schnelle  und  ökonomische  Anwendung;  die 
Fähigkeit, große Mengen vertikal und horizontal hoch aufgelöster Daten zu produzieren 
und  zu  speichern;  kontinuierliches  Erfassen  ausgedehnter  Profile;  zerstörungsfreie 





kurze  elektromagnetische  Impulse  von  einem  Sender  an  der  Oberfläche  in  den 
Untergrund  abgestrahlt,  an  Schichtgrenzen  oder  Objekten  reflektiert  und  am  Sender 
wieder empfangen. Es wird die Zeit aufgezeichnet, nach der der  Impuls wieder an der 
Oberfläche  registriert  wird.  Aus  dieser  Laufzeit  wird  die  Entfernung  des  Objektes 
ermittelt,  indem das Georadar nach dem Echo‐Prinzip arbeitet (Schulz, 2000). Registriert 
wird die Amplitude der elektromagnetischen Welle  in Abhängigkeit von der Laufzeit  t. 
Relevant  für  die  Entstehungen  von Reflexionen  und Diffraktionen  elektromagnetischer 
Wellen  (Abb. 21) sind die sich ändernden elektrischen Materialeigenschaften, wobei die 





Das  Sende‐  und  Empfangssignal  wird  durch  eine  Dipolantenne  abgestrahlt  und 
empfangen,  deren  Arbeitsfrequenz  zwischen  1  MHz  und  1,5  GHz  liegt.  Je  nach 
Bodenbeschaffenheit können durch die Wahl der Frequenz unterschiedliche Messtiefen 
erreicht werden.  Je höher die Sendefrequenz  ist, desto kürzer wird die Wellenlänge  (es 
gilt:  fc   ; mit  c = Geschwindigkeit,   = Wellenlänge und  f = Frequenz) und desto 
geringer ist die Eindringtiefe. Somit weist ein niederfrequentes Signal durch seine höhere 
Wellenlänge  (    10   m  bis  0,1  m)  neben  einer  hohen  Eindringtiefe  ein  geringeres 
Auflösungsvermögen  auf,  da  es  zu  weniger  Absorption  und  Streuung  durch 
Inhomogenitäten  der  Signale  kommt.  Die  Eindringtiefe  hängt  ebenfalls  von  der 
elektrischen  Leitfähigkeit  ab,  welche  die  Dämpfung  der  elektromagnetischen  Wellen 
beeinflusst. Hierbei gilt, dass hohe Leitfähigkeiten eine starke Dämpfung bewirken. Daher 
führen  gut  leitende  Substrate  an  der Oberfläche wie  z.  B.  feuchte  Tone,  Schluffe  und 
Wässer  mit  Salzfracht  zur  Einschränkung  und  zum  Versagen  des  Verfahrens.  Die 
Amplitude  der  registrierten  Wellen  wird  durch  den  Dielektrizitätskontrast  im 
Untergrund  bestimmt.  Hohe  Kontraste  liefern  dabei  auch  starke  Amplituden.  Ein 
Reflektor  erscheint  umso  stärker,  je  stärker  der  Kontrast  der  Dielektrizität,  der 
magnetischen Permittivität und der elektrischen Leitfähigkeit des Gesteins  ist. Wenn die 
Ausbreitungsgeschwindigkeit  der  Wellen  im  Untergrund  bekannt  ist  (oder  gemessen 
wurde), kann die Tiefe des Reflektors berechnet werden (Knödel et al., 1997). 









Feuchtigkeitsgehaltes  von  Böden,  Auffinden  von  Tonlinsen,  Eiskeilen,  etc.), 
Hydrogeologie  (Ermittlung  von Grundwasseroberfläche  in  Kies,  Sand  und  Sandstein), 
Neotektonik  (Nachweis  von  Störungen,  Klüften  und  Rissen  im  Festgestein), 
Geoarchäologie,  Erkundung  von  Hohlräumen  (Rohrleitungen,  Kabel,  etc.), 
Baustoffuntersuchungen, Umweltgeologie und Ingenieurgeologie (Neal, 2004). 
Es  handelt  sich  bei dem Arbeitsgerät  (Abb.  22) um  ein Modell der  Firma Geophysical 
Survey Systems, Inc. (GSSI). Es besteht aus einer monostatischen Antenne (das heißt, nur 




Allgemein  für  Wellen  gilt,  dass Objekte mit  einem Durchmesser  kleiner  als  4/ ,  im 
Untergrund  noch  aufgelöst  werden  können  (z.  B.  Widess,  1973).  Wird  also  eine 
Sendefrequenz  von  270f MHz  und  eine  Durchschnittsgeschwindigkeit  der 
Wellenausbreitung  von  15,0v   m/ns  für  ungesättigten  Sand  angenommen  (Davis  & 
Annan,  1989),  so  ergibt  sich  für  die Wellenlänge 
f
v   ein Auflösungsvermögen  von 
134/   cm. 
Das Datenerfassungsgerät besteht aus  einem  robusten und handlichen Geländerechner, 
welcher  über  Batterien mit  Strom  versorgt wird. Die  elektromagnetische  Energie wird 





Während  die  Antenne  per  Hand  über  die  Messprofile  gezogen  werden  muss,  sind 
Amplitude  und  Laufzeit  des  empfangenen  Signals  auf  dem  Monitor  für  das  gesamte 
Messzeitfenster  zu  beobachten.  Dadurch  wird  ein  zweidimensionaler  Laufzeitschnitt 








die Amplitudenlaufzeitkurven  dargestellt werden  oder  der  Linien‐Modus  (Abb.  24 A), 
wobei die Signale  in Abhängigkeit von der Amplitudengröße unterschiedlich eingefärbt 





Für vorliegende Studie wurde mit  einem Spurenabstand von  10  cm gemessen. Um die 
reflektierten Signale einem bestimmten Punkt zuweisen zu können, kommt ein Messrad 
zum Einsatz. Dieses  ordnet  jeweils  einer  empfangenen  Spur  eine Profil‐Koordinate  zu, 







Lichtgeschwindigkeit  fort.  Physikalisch  handelt  es  sich  um  sich  ausbreitende 
Schwingungen des elektromagnetischen Feldes. Die Richtung bestimmt die Polarisation 
der Welle.  Sie  ist  durch  zwei  Richtungen  charakterisiert: Den Wellenvektor  k ,  der  in 
Ausbreitungsrichtung zeigt und den Feldvektor des elektrischen Feldes  E , der senkrecht 
auf  dem  Wellenvektor  steht.  Da  der  Feldvektor  des  elektrischen  Feldes  E   immer 
senkrecht  zum Feldvektor des magnetischen Feldes  B   steht, kann  auch  B   als  zweiter 
Vektor für die Definition der Welle genutzt werden (Abb. 25). 
Die  Entstehung  der  elektromagnetischen  Wellen  erklärt  sich  aus  den  Maxwellschen 
Gleichungen  I  –  IV  (in  differenzierter  Form)   mit  den  vier  Feldvektoren  E  (elektrisches 
















Sie  besagen, dass die  zeitliche Änderung des  elektrischen  Feldes mit  einer  räumlichen 
Änderung  des  magnetischen  Feldes  verknüpft  ist  sowie  die  zeitliche  Änderung  des 
magnetischen Feldes mit einer räumlichen Änderung des elektrischen Feldes einhergeht. 









auf  einer  immer  größeren  Oberfläche  verteilt.  Zum  anderen  verliert  die 
elektromagnetische  Welle  Energie  durch  Dissipation  aufgrund  der  Leitfähigkeit  des 
Untergrundes.  Zur  abnehmenden  Energie  der  Wellen  trägt  darüber  hinaus  auch  die 
Streuung bei, bei der Inhomogenitäten im Untergrund eine Ablenkung der Welle aus der 
ursprünglichen  Ausbreitungsrichtung  verursachen,  wodurch  die  Energie  der  Welle  in 
diese Richtung abgeschwächt wird. Besondere Beachtung wird auch auf die Deformation 
des Wellenzuges aufgrund der Transmission in absorbierenden Medien gelegt. 
Die Ausbreitungsgeschwindigkeit der elektromagnetischen Wellen  (v )  ist eine Funktion 
der  Frequenz  (f),  der  Lichtgeschwindigkeit  im  Vakuum  ( 0c ),  der  relativen 
















Dabei  ist   / der  Verlustfaktor  und  f 2 die  Kreisfrequenz.  Für  verlustfreie 
Materialien  wie  z.  B.  reine  Sande  oder  Kiese  wird  angenommen,  dass  0/    ist 
(Davis  &  Annan,  1989;  Reynolds,  1997).  Somit  wird  unter  der  Annahme 













Reines Wasser hat eine Dielektrizitätszahl von  r = 80 (Davis & Annan, 1989) bzw.  r  = 81 
(Daniels  et.  al,  1995),  Luft  von  1  und  die  meisten  geologischen  Materialien  Werte 
zwischen  4  ‐  8.  Somit  übt  Wasser  einen  großen  Einfluss  auf  die  Ausbreitung  der 
Radarimpulse aus,  indem die Geschwindigkeit  in einem mit Wasser gesättigten Gestein 
abnimmt, während lufterfüllte Poren zu einer Zunahme der Geschwindigkeit führen. Die 
Porosität  spielt  also  eine  übergeordnete  Rolle  für  die  Leitfähigkeit  und  damit  die 
Eindringtiefe neben dem Grad der Wassersättigung, der Menge und Zusammensetzung 
der  gelösten  Salze  sowie  der  Menge  und  Art  der  Tonminerale.  Mit  einer 
Lichtgeschwindigkeit  von  80 3,0c 10 m/s  ergeben  sich  für  geologische  Materialien 
Ausbreitungsgeschwindigkeiten zwischen 0,15 m/ns und 0,05 m/ns (Daniels et al., 1995), 
während der Wert in Luft bei 0,3 m/ns liegt (Tab. 1). 




Durchdringt  eine  elektromagnetische  Welle  ein  Medium,  wird  die  Amplitude  A  mit 
zunehmender Distanz (z) exponentiell abgeschwächt: 
zeAA  0    ,                                                                                                                         (3.12) 
































für das  laterale Auflösungsvermögen  eine Rolle. Nach Militzer & Weber  (1985) besteht 
zwischen  der  Sendeimpulslänge  und  dem  Mindestabstand  d,  den  zwei  Reflektoren 













Struktur  in  den  Radargrammen  ab.  Die  Objektoberkante  d  kann  aus  der 






der  Radarwellen  im  Untergrund.  Die  Antenne  zeichnet  deshalb  vor  und  nach  der 
tatsächlichen  Lage  des  Objektes  entsprechende  Echos  auf.  Die  richtige  Position  des 
Objektes liegt beim Scheitelpunkt der Hyperbel, das heißt an jenem Ort, wo das Echo die 






























Projektes  von  der  FU  Berlin  im  Oktober  2008  gemessen  und  abgeteuft  wurden.  So 
konnten  deren  Bohrkernanalysen  mit  den  geophysikalischen  Messergebnissen  im 
Rahmen der Diplomarbeit verglichen und korreliert werden. 
Es wurde von Westen nach Osten entlang eines ca. 4 km  langen nördlichen Transsektes 




N‐Transsekt  und  dem  westlichen  Teil  des  S‐Transsektes,  während  Transsekt  B  den 
östlichen  Teil  vom  S‐Transsekt  bedeckt.  Eine  genaue  Zuordnung  lässt  sich  in Abb.  26 
erkennen. Während  Transsekt A  überwiegend  die  Steppenlandschaft  durchquert,  liegt 
Transsekt  B  im  Schwemmland  des  Flusses,  hier  grün  gekennzeichnet.  Dies  führt 
gleichzeitig zu einem deutlichen Unterschied in den Messergebnissen. 
Da  eine geringe Dichte der geoelektrischen Datenpunkte entlang des Transsektes B die 







































































(‚Spike’) mit Hilfe  der  Funktion  „Despike‐Setup“. Dazu wird  ein  Schwellwert  für  die 
Abweichung  eines  Messwertes  definiert  (‚Peak  Threshold’)  sowie  die  Anzahl  an 








Die Daten,  die  in  Res2DInv  eingelesen wurden, werden  danach weiter  aufbereitet.  Es 
werden  weitere  Datenpunkte  entfernt,  die  von  den  durchschnittlichen  Mittelwerten 
abweichen. Unter der Option „Entfernen von mangelhaften Datenpunkten“ werden die 
scheinbaren  spezifischen  Widerstandswerte  in  Form  eines  Profils  jedes  Datenniveaus 
dargestellt (Abb. 29). Offensichtliche falsche spezifische Widerstandswerte, die durch zu 
hohe oder niedrige Werte  im Vergleich zu den benachbarten Punkten auffallen, werden 









Die  Korrelation  der  Koordinaten  der  Radarspuren mit  denen  der  Geoelektrik  ist  eine 
wichtige  Voraussetzung  für  den  Vergleich  beider  Methoden.  Hierfür  müssen  die 






2004)  müssen  im  Surfer4  (N.  N,  2009  c))  Format  gespeichert  werden 
(„<Dateiname>_modres.dat“).  Diese  Datei  wird  wieder  unter  „File  ‐  Utilities  –  Path 
coordinates  ‐> UTM“  in MagMap2000 (N. N, 2000) eingelesen. Unter  ‚Path file’ wird die 
gespeicherte  Pfad Datei  geöffnet,  als  ‚Data  File’ wird  die  invertierte modres.dat Datei 
geladen, und unter  ‚Output File’ wird die neu erstellte Datei mit den ermittelten UTM‐
Koordinaten  als ASCII Datei  gespeichert. Die  erhaltenen Koordinaten  sind die wahren 
GPS‐Koordinaten  jedes  Datenpunktes  entlang  der  Profillinie,  die  schon  anhand  der 
Anordnung  der  Empfänger  gemittelt  korrigiert  wurden.  Die  Tabelle  liegt  in  einem 
vorgegebenen Format vor  (Tab. 2).  Jede Koordinate kann nun mit den Koordinaten des 
Georadars verglichen und einer Distanz der geoelektrischen Daten zugeordnet werden. 
Tab.  2:  Beispiel  für  das  Tabellenformat,  welches  die  Zuordnung  der  Distanzen  zu  den  UTM‐
Koordinaten ermöglicht. 
X-location X: Rechtswert [m] Y: Hochwert [m] Z: Höhenlage bezüglich XY m ü. NN Resistivity [m] 
0.35 3148 79.72 5267278.21 0 153.44 
0.35 3148 79.72 5267278.21 -0.214 153.44 
0.35 3148 79.72 5267278.21 -0.427 153.44 
0.35 3148 79.72 5267278.21 -1.324 157.18 
0.35 3148 79.72 5267278.21 -2.311 156.53 
0.35 3148 79.72 5267278.21 -3.397 43.205 









Dabei  ist  zu  beachten, dass die mit Georadar und Geoelektrik  gemessenen Profillinien 
nicht  exakt  identisch  sind.  Dies  führt  bei  dem  Vergleich  beider  Profile  teilweise  zu 
Verschiebungen  von  bis  zu  ca.  30  m.  Dies  ist  besonders  bei  der  Beschreibung  der 
Profilabschnitte im Laufe der Arbeit (Kapitel 6.3.2) zu beachten. 
5.1.3 Fehlerschätzung für den tiefsten Sensor 
Bei vielen Profilen  ist ein Rauschen  im  tiefsten Messbereich (größter Sender‐Empfänger‐
Abstand)  unterhalb  einer  schlecht  leitenden  Schicht  ab  einer  Tiefe  von  ca.  4  m  zu 
erkennen.  Das  Ergebnis  unter  einer  schlecht  leitenden  Lage  kann  verfälscht  werden 
(Kneisel et al., 2008). Es erfolgt eine Fehlerschätzung für die Potenziale der Widerstände 
des  fünften  Empfängers,  also  für  die  tiefste  Widerstandsverteilung.  Dafür  wurde  die 
Werteverteilung der Spannungen für ein ca. 300 m langes und ein ca. 200 m langes Profil 
untersucht und mit einem Histogramm dargestellt. Verglichen wurde ein Ausschnitt, der 
einen  leitfähigen  Bereich  oberflächennah mit  niedrigen  spezifischen Widerständen  von 




eingebrachte Energie  in diesen  Schichten  absorbiert. Für  tiefer  liegende  Schichten wird 















der  Oberfläche  liegt  bei  ca.  1,4  mV  (Abb.  32  C).  Die  ermittelte  Standardabweichung 
beträgt  ca.  0,6  mV.  Etwa  13  %  der  gemessenen  Werte  liegt  also  außerhalb  der 
Standardabweichung.  Bei  diesem  Tiefenprofil  liegen  mehr  Werte  innerhalb  der 
Standardabweichung,  obwohl  sie  kleiner  ausfällt,  und  sind  somit  verlässlicher.  Diese 













(N.  N,  2004)  werden  bei  der  ‚robusten  Methode’  (N.  N,  2004)  die  starken 








Radargramme  enthalten  oft  komplizierte  Interferenzbilder,  die  eine  übersichtliche 
räumliche Darstellung von Makrostrukturen behindern. Ziel ist deshalb, die registrierten 
Daten  für  eine  anschließende  Visualisierung  geeignet  zu  bearbeiten,  um  eine 
zuverlässigere  Interpretation  geologischer  und  sedimentologischer  Strukturen  und 
Ereignisse zu ermöglichen. Mit Hilfe der Software ReflexW (Sandmeier, 2006) wurde das 
Nutzsignal  gegenüber  dem  Störsignal  hervorgehoben,  eine  Maßstabsentzerrung 








In  diesem Kapitel werden  die  Schritte  zur  Bearbeitung  der Rohdaten  (Abb.  34 A)  des 
Georadars beschrieben, die in folgender Reihenfolge durchgeführt wurden. 
Festlegung des Nullpunktes („Move start‐time“) 
Aufgrund  der  Zeitdifferenz  zwischen  Beginn  der Messung  und  Eintreffen  der  Signale 
kommt es auf allen Radargrammen zu einem gleich breiten leeren Streifen (10 ns ‐ 20 ns). 
Durch eine statische Korrektur wird dieser entfernt. Die statische Korrektur definiert t 0  





Dieser  Filter  entfernt  störende,  zeitlich  konstante Reflexionsmuster  aus  den Daten,  die 
messtechnisch  bedingt  sind  und  keine  geologischen  Informationen  enthalten.  Durch 
Subtraktion  einer  Referenzspur  von  allen  anderen  Spuren  werden  nur  diejenigen 
Reflexionen  entfernt,  die  über  die  gesamte  Profillänge  auftauchen,  zeitlich  variierende 
Muster  bleiben  erhalten.  Dieser  Filter  ist  mit  Vorsicht  anzuwenden,  da  er  Signale 




jede  einzelne  Spur, welche mit diesem Filter  entfernt wird. Diese Option  ist besonders 
hilfreich,  wenn  man  Daten  vergleichen  möchte,  die  mit  verschiedenen  Verstärkungen 
aufgenommen  wurden  oder  wenn  die  ursprünglichen  Amplituden‐Informationen 
verwendet werden sollen (Abb. 34 D). 
Energieabnahme („Energy decay“) 

























Um  jeweils die gewünschten Positionen  in Radargramm und Elektrikprofil  zu  erhalten 
und  in  Übereinstimmung  zu  bringen,  wurden  folgende  Arbeitsschritte  vollzogen. 
ReflexW  bietet  die Option  „GPS‐times“  (Sandmeier,  2006),  die  die Aktualisierung  der 
Koordinaten  jeder  einzelnen  Spur  ermöglicht,  die  auf  der  Erfassungszeit  basiert.  Eine 
ASCII Datei mit bestimmtem Format: 
Länge [°] Breite [°] Meereshöhe [Fuß] GPS Datum GPS Zeit 
102.6618073 47.487 872 14462 12.05.09 08:14:36 
enthält die GPS‐Koordinaten und die GPS‐Zeiten. 
Die Option  „UTM‐conversion“  ermöglicht die Umwandlung von Grad  zu  kartesischen 
Koordinaten, den  sogenannten Universal‐Transverse‐Mercator  (UTM) Koordinaten. Der 
Breitengrad  muss  als  Y‐Koordinate  gesetzt  werden.  Die  Konvertierung  erfolgt 
automatisch,  wobei  die  UTM‐Zone  (UTM‐Zone  48N)  für  das  ganze  Profil  von  der 
Koordinate der  ersten  Spur  bestimmt wird. Eine Profillinie  kann  zur Überprüfung der 
Koordinaten  angezeigt  werden.  Die  Meereshöhe  wird  von  der  Software  ReflexW 
(Sandmeier, 2006) automatisch in Fuß angegeben. Die Höhendaten des mitgeführten GPS‐







an,  das  von  einem  Reflektor  direkt  unterhalb  der  Antenne  kommt.  Jedoch  arbeiten 
Radarantennen mit mehr oder weniger kegelförmiger Ausbreitung der Wellen, meist mit 
einem Winkel zwischen 35° und 45°. Somit wird auch ein Objekt, das  sich nicht direkt 
unter  der  Antenne  befindet,  aufgezeichnet.  Die  Antenne  registriert  das  Objekt  aus 
verschiedenen  Winkeln,  zeichnet  es  jedoch  auf,  als  wäre  das  Objekt  direkt  unter  der 
Antenne.  Die  Winkelinformation  geht  somit  verloren.  Die  unter  einem  Winkel 
aufgezeichneten Signale legen jedoch einen längeren Weg zurück, wodurch sich ebenfalls 
die Reflexionszeit verlängert. Werden die Datenpunkte einer  reflektierenden Oberfläche 




Signals  kann  die  aus  den  Reflexionshyperbeln  bestimmte  Geschwindigkeit  eine 
„Scheingeschwindigkeit“  sein. Die Analyse der verwertbaren Hyperbeln der Georadar‐
Messungen  ergeben  Geschwindigkeiten  zwischen  0,09  m/ns  und  0,18  m/ns  für  das 



























1 ttt     und  
der Faktor 2 für die Zwei‐Weg Zeit. 
Ein  Beispiel  für  die  Bestimmung  der  Geschwindigkeit  elektromagnetischer  Wellen 







Diese  extrem  hohen Ausbreitungsgeschwindigkeiten  der Wellen  lassen  sich mit  einem 
auffälligen Anstieg der Geschwindigkeiten  bei  gefrorenem Material  erklären  (Abb.  37). 

















Daten,  da  die  elektrische  Leitfähigkeit  sowie  der  elektrische  Widerstand  stark  vom 
Wassergehalt  der  Sedimente  abhängen  (vgl.  Kapitel  3.2).  Zur  Bestimmung  der 
Bodenfeuchte entlang der Transsekte wird mittels der Topp‐Gleichung der Wassergehalt 
anhand  der  relativen  Dielektrizitätszahl  ( r )  bestimmt.  Über  diese  empirische  Topp‐
Gleichung  wird  die  dielektrische  Leitfähigkeit  mit  dem  Wassergehalt  ins  Verhältnis 
gesetzt. 
Die  nach Gleichung  3.11  bestimmte Dielektrizitätszahl  r  wird  in die  Topp‐Gleichung 
eingesetzt, um den Wassergehalt ( ) zu bestimmen: 




Der  Wassergehalt  ist  nur  ein  gemittelter  Wert  zwischen  Geländeoberkante  und 
Frostspiegel,  der  in  einer  Tiefe  von  ca.  1,5  m  liegt,  und  konnte  aufgrund  fehlender 
Hyperbeln  nicht  überall  bestimmt  werden.  Daher  ist  die  r ‐Bestimmung  sowie  die 







Zur  Übersicht  der  geoelektrischen  Daten  werden  die  Messergebnisse  als  Rohdaten 










Um  eine  erste  Aussage  über  eine  scheinbare  Widerstandsverteilung  im  Untergrund 
treffen zu können, wurde eine Pseudosektion entlang des S‐ und N‐Transsektes in Abb. 38 
und  39  dargestellt.  Jeder  Profil‐Koordinate  sind  fünf  scheinbare Widerstandswerte  (in 
m)  zugeordnet,  die  jeweils  einer  Pseudotiefe,  dem  n‐Faktor  oder  Separationsfaktor 
(siehe Kapitel 3.1), entsprechen. 
Bei der Betrachtung der horizontalen Widerstandsverteilung des S‐Transsektes wird der 
























Eis  und Wasser  unterscheiden  sich  extrem  in  ihren  elektromagnetischen  Eigenschaften 
(siehe  z.  B.  Tab.  3),  weshalb  sowohl  die  Geoelektrik  als  auch  das  Georadar  zur 
Abgrenzung von Frostschichten geeignete geophysikalische Methoden sind. Für Wasser 
beträgt  80 , während     für  Süßwassereis  3  ‐  4 beträgt  (Davis & Annan,  1989)  (vgl. 




(Kneisel  et  al.,  2008).  Das  Gestein  weist  je  nach  Wassersättigung,  chemischen 





Der Übergang  von  leitfähigem Wasser  zum  nicht  leitenden  Eis  bei Überschreiten  des 
Gefrierpunktes  führt  zu  einem  extremen Anstieg  des  spezifischen Widerstandes  (Abb. 
40). Die Werte des gefrorenen Untergrundes können jedoch aufgrund von Unterschieden 











zur Abgrenzung  von  Eis  und  Gestein  als  auch  zur  Bestimmung  von Mächtigkeit  der 
Auftauschicht und der Eislagen genutzt werden. 











Signal  an  der  Unterkante  des  Eiskörpers  (Moorman  et  al.,  2003).  Schmelzprozesse  in 
Sedimenten  verursachen während der wärmeren  Jahreszeiten,  in denen der Boden die 












Die  Klassifizierung  der  Messergebnisse  des  Transsektes  A  basiert  auf  der 
Widerstandsverteilung  der  nach  Kapitel  5.1.4  invertierten  Tiefensektionen.  Es  werden 
fünf  Widerstandsklassen  definiert,  denen  jeweils  mit  Hilfe  des  Vergleiches  mit  
Radargramm und Bohrprofilen Lithologien zugeordnet werden. 
6.3.1 Geophysikalische Klassifizierung 
Aufgrund  der  ersten  Auswertung  der  Geoelektrik‐Profile  konnten  zwei  Schichten 
festgestellt werden: Die  Frostschicht und die Auftauschicht  (oberflächennaher Bereich). 
Dabei variiert die Tiefe der oberen Frostgrenze ungefähr zwischen 1,2 m und 2 m. Eine 
zuverlässige  Tiefenangabe  der  unteren  Frostgrenze  ist  aufgrund  des  zu  hohen  Fehlers 




Profile  anhand  folgender  zwei  Kriterien  in  fünf  Widerstandsklassen  unterteilt:  Die 
elektrischen  spezifischen Widerstände  in  der  oberflächennahen  Schicht  (Auftauschicht) 
und innerhalb der Frostschicht (Tab. 4). 
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Liegt  die  obere  Frostgrenze  tiefer,  ist  in  der  Auftauschicht  eine  höhere  elektrische 
Leitfähigkeit zu beobachten als für höher liegende Frostgrenzen. 
Die  Bildung  von  Bodenfrost  hängt  mit  der  Wärmeleitung  zusammen.  Da  die 
Wassermoleküle  im  festen  Aggregatzustand  durch  die  Wasserstoffbrückenbindungen 
einen festeren Zusammenhalt haben als im flüssigen Zustand, ist die Wärmeleitfähigkeit 
des Wassers  im  festen Zustand  (Eis) deutlich höher. Bei Temperaturen von 0 °C beträgt 
die  Wärmeleitfähigkeit  von  flüssigem  Wasser  0,56  W/(mK)  und  für  Eis  2,33  W/(mK) 
(Häfner, 1992). Beim Übergang von Wasser zu Eis kommt es also zu einer Vervierfachung 
der  Wärmeleitfähigkeit  (Farouki,  1986).  Durch  den  Phasenübergang  wird 
Umwandlungswärme  frei,  die  der  weiteren  Temperaturverminderung  entgegenwirkt. 
Gefrierender  Boden  besitzt  also  eine  höhere  Wärmeleitfähigkeit  als  im  ungefrorenen 
Zustand.  Die  Wärmeleitfähigkeit  des  gefrorenen  Bodens  ist  damit  durch  das 












höher, weist die  oberflächennahe Auftauschicht  eine  geringere  elektrische Leitfähigkeit 
auf,  bedingt  durch  den  erhöhten  Festsubstanzanteil  (Eis),  und  gleichzeitig  eine  höhere 
Wärmeleitfähigkeit. 
6.3.2 Lithologische Einordnung 
Die  aus  Kapitel  6.3.1  definierten Widerstandsklassen wurden  in Abb.  43  und  45  dem 





Neben  der  geophysikalischen  Einteilung  erkennt  man  also  auch  unterschiedliche 
Landschaftsräume auf dem Luftbild. 
Da für die Interpretation der Wassergehalt im Boden von großer Bedeutung ist, ist in Abb. 
44  und  46  die  Feuchteverteilung  dargestellt.  Deren  Berechnung  wird  in  Kapitel  5.2.4 
































der  Radagramme  und  Lithologien  folgen  nun  für  einzelne  Profilabschnitte. Alle  dafür 
verwendeten  Bohrprofile  sind  in  einer  Übersicht  mit  zugehöriger  Legende 








Es  wurden  Geoelektrik‐Profilabschnitte  jeder  Widerstandsklasse  gewählt,  die  mit  den 
dazugehörigen  Radargrammabschnitten  verglichen  und  anhand  von  Bohrprofilen 





Die Widerstandsklasse  I  tritt  nur  im  äußersten Westen  des  südlichen  Transsektes  auf. 
Auffällig sind die sehr geringen Widerstände ober‐ und unterhalb der hochohmigen Lage, 
die zwischen 2 m und 3,50 m tief liegt (Abb. 48). Es ist eine oberflächennahe Schicht mit 
spezifischen Widerständen  von weniger  als  50  m  zu  erkennen. Das Radargramm  in 
Abb.  48  zeigt  Reflektoren  mit  hoher  Amplitude  im  ersten  Meter,  darunter  ist  die 
Auflösung nicht ausreichend, um Strukturen zu erkennen. Die Ursache für die schlechte 
Auflösung im Radargramm sowie für die niedrigen Widerstände ist die hohe elektrische 
Leitfähigkeit  aufgrund  eines  hohen Wassergehaltes  (vgl. Abb.  46). Die  topographische 
Senke  im Westen  (vgl. Abb.  27)  lässt  einen  höheren Grundwasserspiegel  als  im Osten 
annehmen, sodass Wasser nah an der Oberfläche vorzufinden ist und sogar austritt (Foto 
in Abb. 48). 
Die Frostschicht weist Widerstände von  ca. 300  m auf. Salzhaltiges Wasser mit  einer 
hohen elektrischen Leitfähigkeit wäre eine mögliche Erklärung  für die  relativ niedrigen 
Widerstände der Frostschicht, da  salzhaltiges Wasser den Gefrierpunkt verringert. Eine 












Durch  den  Vergleich  mit  dem  Bohrprofil  lassen  sich  die  unterschiedlichen 
Reflexionsmuster mit den unterschiedlichen Lithologien erklären. 
In Abb. 49 sind  im Radargramm kontinuierlich wellig verlaufende Reflektoren mit einer 
starken  Amplitude  in  einer  Tiefe  von  2  m  zu  erkennen.  Die  Reflektoren  bilden  eine 
Grenzschicht  zwischen  zwei  Materialien  unterschiedlicher  elektromagnetischer 
Eigenschaften.  Die  Eindringtiefe  des  Georadars  reicht  hier  kaum  aus,  um  die  untere 
Grenzschicht abzubilden. Diese ist in einer Tiefe von ca. 3 m nur noch zu erahnen. 
Der oberflächennahe Bereich  ist von gröberem Material wie Grobsand‐Feinkies geprägt 
(vgl.  Bohrprofil RK17). Da  der  Boden  in  diesem  Bereich  jedoch  zu  geringe  spezifische 




hier  ein  relativ  hoher Wassergehalt  herrschen  (vgl. Abb.  46).  Es  ist möglich,  dass  sich 
oberhalb  der  Frostgrenze  nicht  gefrorenes  Wasser  befindet,  welches  zu  niedrigeren 
Widerständen führt. Die Kapillarsteighöhe für Sand und Kies beträgt zwischen 20 cm und 
100  cm  (Tab.  5)  und  könnte  zu  einer  Erhöhung  der  Bodenfeuchte  an  der  Oberfläche 
führen.  Eine  etwas  feinere  ca.  30  cm  mächtige  Schicht  liegt  genau  oberhalb  der 
Frostgrenze  (vgl.  Bohrprofil  RK17  in  Abb.  49)  und  könnte  ebenfalls  den  kapillaren 
Aufstieg des Wassers durch seine noch größere kapillare Steighöhe (Tab. 5) unterstützen. 
Tab. 5: Kapillare Steighöhen abhängig u. a. von Korngrößen der Sedimente (aus Schick, 2002). 
Material nach Korngröße Kapillare Steighöhe [cm] 
Kies 5 bis 10 
Sand und Kies 20 bis 100 
Fein-, Mittelsand 100 bis 150 
Lehm, Löss bis 350 
Die darunter  liegende Schicht mit hohen spezifischen Widerständen deutet auf die zum 




















jedoch  liegen  die Reflektoren  tiefer  im  Boden. Die Grenze,  die  sich  in  der Geoelektrik 
wieder  in  einer  Tiefe  von  2  m  abbildet,  ist  im  Radargramm  nicht  zu  erkennen.  Die 
Bohrung weist einen noch höheren Feinkornanteil auf. Während die ersten 30 cm wieder 
aus Schluffen und Feinsanden bestehen, folgen darunter sogar Tone bis zu einer Tiefe von 
2 m  (vgl. Bohrprofil RK09  in Abb. 51). Dieser Feinkornanteil   bildet sich  in der Elektrik 
durch  niedrige  spezifische  Widerstände  ab  (<  200  m).  Die  Grenze  zwischen 
oberflächennahem  feinen Material  und  der  darunter  liegenden Mittel‐Grobsandschicht 
wird in der Elektrik deutlich. Die grobe Schicht weist höhere Widerstände auf. Aufgrund 










In  den  folgenden  drei  Beispielen wird  die Widerstandsklasse  III  erläutert. Alle  Profile 
zeigen,  dass  die  obere  Frostgrenze  generell  ca.  50  cm  höher  liegt  als  bei  den 
Widerstandsklassen I und II (siehe oben). 
Feineres Material wie Schluffe und Feinsande liegen an der Oberfläche vor, müssen aber 
aufgrund  höherer  Widerstände  mit  Werten  zwischen  300  m  und  400  m  einen 
geringen Wassergehalt aufweisen (Abb. 52). Laut Bohranalysen, die die oberen Schichten 
als  trocken beschreiben,  ist hier von  trockenen Verhältnissen auszugehen  (Abb. 15). Die 




darstellen mit  großen  eingelagerten  Kiesen  (vgl.  RK22  in Abb.  52). Diese  können  der 
Grund  für  die  erhöhten  Widerstände  in  der  Frostschicht  sein,  obwohl  Feinsande 
dominieren. Der Übergang  zwischen  Eis  und  getautem  Eis  innerhalb  der  Frostschicht 








Abb.  52  unterscheidet  sich  durch  das Reflexionsbild  im Radargramm  von Abb.  52.  Es 
zeigt zwei deutliche Grenzschichten. Sie können mit den Elektrikdaten korreliert werden 
und  somit  als  obere  und  untere  Frostgrenze  interpretiert  werden.  Der  dazwischen 
liegende Bereich  ist größtenteils gefroren. Vergleicht man diese Abbildung mit Abb. 49, 

























Die  oberen  10  cm  bestehen  aus  Mittel‐Grobsanden,  darunter  folgt  eine  knapp  2  m 
mächtige  feinkörnige  Schicht, bestehend  aus  Schluffen und Feinsanden  (vgl. Bohrprofil 
RK18  in Abb.  55). Zieht man die Reflexionsmuster  im  gefrorenen Bereich von Abb.  52 
zum Vergleich heran, kann man diese Sedimente als grobkörnig einstufen. 




Zunahme  des  Wassergehaltes  entlang  eines  solchen  kurzen  Abschnittes  ist  jedoch 
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Eine ähnliche Widerstandsverteilung wie  in Abb. 55  ist  in Abb. 56 zu erkennen,  jedoch 
variieren die Werte deutlich stärker. Das liegt zum einen an der Dichte der Datenpunkte, 
vor  allem  aber  an  den  variierenden  Korngrößen  der  Sedimente. Diese  Variation wird 
schon im rechts abgebildeten Bohrprofil RK12 ersichtlich (Abb. 56). Ein deutlicher „fining 
upward“ Trend  ist zu erkennen, das heißt nach oben abnehmende Korngrößen. In einer 
Tiefe von ca. 2 m,  in der  sich die obere Frostgrenze befindet,  liegt ebenfalls die Grenze 
zwischen  feinkörnigem  Material  und  Kiesen.  Auffällig  im  Radar  sind  die 
Reflektorgeometrien. Zwischen 75 m und 135 m sind flach schräg einfallende Reflektoren 












Ein  Beispiel  für  die  letzte Widerstandsklasse V  ist  in Abb.  57  zu  sehen. Mit Hilfe  der 
Bohrung  (vgl.  Bohrprofil  RK05)  konnten  die  oberen  40  cm  als  trockene  Feinsande 













Zusammenfassend  ist  festzustellen,  dass  unterhalb  von  ca.  1,5  m  bis  2  m  eine 
kontinuierlich  oberflächenparallele  schlecht  leitende  Schicht  entlang  aller  Profile  zu 
erkennen  ist.  Sie  weist  eine  durchschnittliche  Mächtigkeit  von  ca.  1,5  m  und  hat 
spezifische  Widerstände  zwischen  überwiegend  500  m  und  2.000  m.  Aufgrund 
dieser  hohen  Werte  und  der  Bodentemperaturverlaufskurve  (vgl.  Kapitel  2.2  Abb.  9), 
welche auf Temperaturen unter 0 °C ab einer Tiefe von 1,25 m im Mai hinweist, und der 








den  Grundwasserspiegel  (siehe  Kapitel  2.3)  könnte  es  sich  um  den  alluvialen 
Grundwasserleiter handeln.  
Die  oberflächennahen,  oft  feinkörnigen  Sedimente  wie  Tone,  Schluffe  und  Feinsande 
tragen  aufgrund  der  erhöhten  Leitfähigkeit  zu  einer  Dämpfung  des  Radarsignals  bei, 
sodass kaum Reflektoren im Radargramm zu erkennen sind. 









Tab.  6  fasst  den  Vergleich  zwischen  Geoelektrik‐Profilen  mit  Radargrammen  und 
Bohrprofilen  zusammen.  Es  können  insgesamt  zehn  Reflexionsmuster  unterschieden 
werden,  die  symbolisch  zusammengefasst  und  den  Widerstandsklassen  sowie  dem 
vereinfachten sedimentologischen Bohrprofil zugeordnet werden und als Elektrik‐Radar‐
Klassen definiert werden. 










































































































Dämpfung bis zu 
einer Tiefe von ca. 







































































































Legende der Bohrprofile 
 
Aus  der  Tabelle  ergibt  sich,  dass  den  Lithologien  kein  spezifischer  elektrischer 
Widerstand  zugeordnet  werden  kann,  weil  der  Wassergehalt  den  spezifischen 
Widerstand maßgeblich beeinflusst. 
In Abb. 58 werden alle Elektrik‐Radar‐Klassen aus Tab. 6 dem Transsekt A zugeordnet, 
die  den  geophysikalischen  Informationen  aus  Geoelektrik  und  Georadar  sowie  den 
lithologischen Informationen der Bohrungen zugrunde liegen. 
Die  in  Tab.  6  definierten  Elektrik‐Radar‐Klassen  können  zu  vier  Lithologien 
zusammengefasst werden  (vgl. Kapitel  6.3.3 Tab.  7):  (1) Sedimente mit dominierendem 
Feinkornanteil, die hauptsächlich aus Schluffen und Feinsanden bestehen, (2) feinkörnige 
von Ton dominierte  Sedimente,  (3)  Sedimente mit dominierendem Grobkornanteil, die 
hauptsächlich aus Sanden und Kiesen bestehen und (4) Grobsande und Kiese. 
Eine  Ausnahme  in  der  Klassifizierung  stellt  die  Elektrik‐Radar‐Klasse  IIa  dar,  deren 
Material hauptsächlich aus Grobsanden und Feinkiesen besteht, obwohl die spezifischen 
Widerstände  gering  sind  (vgl.  Tab.  6).  Auch  dies  kann  mit  dem  Wassergehalt  der 
Sedimente erklärt werden, der aufgrund einer Senke,  in der das Profil gemessen wurde, 
hoch  ist. Dies  führt zu einer Erhöhung der  elektrischen Leitfähigkeit  (vgl. Abb. 46 und 
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Die  lithologische  Zuordnung  in  Kapitel  6.3.2  erfolgte  durch  Analyse  der 
geophysikalischen Profile unter Berücksichtigung der berechneten Wassergehalte  sowie  
der  Tiefeninformationen  der  Bohrungen.  Die  weitergehende  Interpretation  der  vier 
definierten  Lithologien  basiert  auf  der  Betrachtung  geologischer  Prozesse,  die  im 
Arbeitsgebiet  wirken.  Sedimentäre  Prozesse  können  charakteristischen 
Ablagerungsmilieus mit  typischen Faziesbereichen  zugeordnet werden  (Reading,  1996). 
Als  Transport‐  und  Ablagerungsmechanismen  für  die  jungen  oberflächennahen, 
untersuchten  Sedimenteinheiten  können  ähnliche  Prozesse  wie  die  gegenwärtig 
wirkenden angenommen werden. 
Im  Arbeitsgebiet  dominieren  drei  signifikante  sedimentäre  Prozesse:  (1)  fluviatiler 
Sedimenttransport  durch  das  Flusssystem  Orchon,  (2)  äolischer  Sedimenttransport 
bedingt durch den  starken Wind und die  ariden Klimabedingungen und  (3)  alluvialer  
(„angeschwemmt“)  Sedimenttransport  durch  hangabwärtsgerichtete  Rutschungen  von 
Lockermassen  aus  dem  Changai‐Gebirge  in  das  Orchontal.  Jeder  Prozess  führt  zur 
Ausbildung  charakteristischer  Ablagerungsmilieus  sowie  spezifischer  Sedimente 
(Lithofazies). Typische  fluviatile Lithofazies bestehen  aus gröberen Flusslauf‐  (Sand bis 
Kies)  und  feineren  Überflutungssedimenten  (überwiegend  Ton  bis  Schluff).  Äolische 
Lithofazies  sind  charakterisiert  durch  gut  sortierte  feinkörnige  Sedimente  mit  einer 
maximalen Korngröße im Mittelsandbereich (0,2 cm – 0,63 cm) (Reading, 1996). Alluviale 
Lithofazies  haben  meist  eine  heterogene  Zusammensetzung,  abhängig  von  der 
Beschaffenheit des Liefergebietes. Ein typisches Merkmal sind große Korngrößenspektren 
mit  Ton‐Schluff‐reichem  Verwitterungsschutt  und  dominierenden  Grobkornanteilen 
(Gerölle, Steine, Blöcke) gegenüber einer  feinkörnigen Matrix  (Reading, 1996). Alluviale 
Ablagerungsmilieus  treten meist  bei Reliefänderungen  auf, wie  z.  B.  im Übergang  der 
Hänge des Changai‐Gebirges zum Orchontal. 
Die  Unterscheidung  zwischen  fluviatiler,  alluvialer  und  äolischer  Fazies  im 
Untersuchungsgebiet  ist  alleine  aufgrund  geophysikalischer  Untersuchungsparametern 
sehr  schwierig.   Für eine eindeutige  Interpretation wären detaillierte  sedimentologische 
Faziesanalysen  (Sedimentstrukturen,  Komponenten‐  und  Herkunftsanalyse,  usw.) 
notwendig.  Im  Folgenden  werden  die  zuvor  bestimmten  Lithologien  einzelnen 
Lithofazies zugeordnet  (Tab. 7). Diese Zuordnung  ist ein erster Schritt zu einer prozess‐
orientierten  Klassifikation  der  verschiedenen  Sedimenteinheiten,  die  allerdings 
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ausschließlich  auf  dominanten Korngrößen  und Korngrößenverteilungen  basiert.    Eine 
detaillierte Überprüfung muss im weiteren Projektverlauf folgen. 

























Schluffen  und  Feinsanden  dominiert  (vgl.  Tab.  7).  Sie  werden  vermutlich  aus  den 




auf Überflutungsereignisse hin. Die  Sedimente  lagern  sich  aufgrund der  abnehmenden 
Strömungsgeschwindigkeit  auf  beiden  Seiten  des  Flussgerinnes  bei  Überflutungen  im 
Auebereich ab (vgl. Abb. 67) und werden als Überflutungssedimente interpretiert. 




Die  Ablagerung  grobkörniger  Sedimente  wie  Grobsande  und  Kiese  (Elektrik‐Radar‐





ab  oder  sedimentiert  an der Biegung des Flusses.  Sie  sind  im Bereich des Orchon und 
seiner  (alten) Mäanderschlingen sowie  in alten Flussläufen zu  finden  (vgl. Abb. 67  ‐ 70) 
und  als  Flusslauf‐Sedimente  zu  interpretieren.  Reflektorgeometrien  in  den 
Radargrammen,  die  typisch  für  fluviatile  Sedimentstrukturen  sind,  unterstützen  die 
Interpretation (vgl. Abb. 56). 
Ein Beispiel  für  einen  alten  Flusslauf, der  im  Satellitenbild deutlich  zu  sehen  ist,  zeigt 
Abb.  59.  Dieser  wird  in  der  Geoelektrik  durch  hohe  Widerstände  an  der  Oberfläche 




das  feinkörnige Material zu erkennen, was sich  in Abb. 59 als gut  leitfähiger Bereich  in 








Die  Klassifizierung  der  geophysikalischen  Profile  von  Transsekt  B  wird  durch  den 
Vergleich  der  geoelektrischen  Rohdaten  mit  den  Radargrammen  durchgeführt.  Die 
Ergebnisse  aus Kapitel  6.3 werden zur  lithologischen Einordnung verwendet, da kaum 
Bohrungen  vorhanden  sind.  Es  konnte  keine  Klassifizierung  anhand  invertierter 







eine Pseudosektion  entlang des Transsektes B,  indem  jeder Koordinate  fünf  scheinbare 
Widerstandswerte  zugeordnet werden. Eine  scheinbare Tiefeninformation  liefert der n‐
Faktor (vgl. Kapitel 3.1). 
Der  Untergrund  wird  von  hohen  scheinbaren  Widerständen  dominiert,  weist 




Das  Merkmal  des  kontinuierlichen  Wechsels  zwischen  gut  und  schlecht  leitenden 
Bereichen  wurde  in  der  Pseudosektion  in  Abb.  61  A  detailliert  betrachtet,  die  einen 
Teilausschnitt aus Transsekt B zeigt, der sich in unmittelbarer Flussnähe befindet. Dessen 
Widerstandsverteilung  wird  über  eine  Distanz  von  ca.  500  m  mit  einem  achtfach 
überhöhten  Radargramm  verglichen  (Abb.  61  B). Man  erkennt  eine Übereinstimmung 
zwischen  dem  schlecht  leitfähigen  Bereich  (rot)  mit  scheinbaren  spezifischen 
Widerständen  oberhalb  von  1.000  m  und  dem  Reflexionsbild,  welches  deutliche 
Reflexionen zeigt. Der gut leitende (grüne) Bereich ist im Radargramm dagegen als stark 
gedämpfter Bereich zu erkennen. Eine ebenfalls durch die niedrigen Widerstände  (gelb 






ist  eine Übereinstimmung  zwischen dem gut  leitfähigen bzw. gedämpften Bereich und 









Die  schlecht  leitende  Bereiche  sowie  die  gut  leitenden  Abschnitte,  denen  jeweils 










stattfand  (vgl.  Kapitel  2.3  Abb.  12).  Aufgrund  dieser  Flussverlagerungen  wird  das 
Orchontal  von  verschiedenen  Flussterrassenniveaus  geprägt.  Ein  Aufschlussfoto  einer 
solchen  Terrasse  in  der Nähe  von Kharkhorin  aus  Schwanghart  (2008)  zeigt  fluviatile 
Ablagerungen  aus  groben  Basaltgeröllen,  die  durch  Frosteinsatz  aufbearbeitet wurden 










Somit  ist  anzunehmen, dass die Flussterrassen  aus grobem Material unten und  feinem 
Material  oben  bestehen.  Vergleicht  man  diesen  Aufschluss  mit  dem  von  Transsekt  A 
bekannten Bohrprofil RK12 (vgl. Bohrprofil RK 12  in Abb. 64 A, kann eine ähnliche von 









Georadar‐Profile  sind  in Abb. A4 dargestellt)  stellen weitere Beispiele  für den  schlecht 
leitfähigen  Bereich  dar,  der  in  den  Radargrammen  von  deutlich  erkennbaren 
Reflektorgeometrien  repräsentiert  wird.  Sie  zeigen  ab  einer  Tiefe  von  ca.  4  m  die 












Profilen und von einer starken Dämpfung  im Radargramm geprägt wird,  ist  in Abb. 66 
dargestellt. Man verbindet den in Kapitel 6.4.1 beschriebenen Wechsel zwischen schlecht 




Bereich)  und  rechts  sehr  homogenes Material,  da  keine Reflexionen  zu  erkennen  sind, 
welches  laut  Bohrprofil  von  Ton  dominiert  wird.  Dies  erklärt  die  durch  Ton 




































„fining  upward‐Sequenz“  ist  typisch  für  Gleithangablagerungen  (vgl.  Abb.  A6).  Im 
oberen  Bereich  sind  Sande  abgelagert,  welche  kleindimensionale  trogförmige 
Schrägschichtungsgefüge  (meist  1 m mächtig  und  7 m  lang) mit  ihren  bogenförmigen 
Vorschüttungsschichten  aufweisen  (Selley,  1985).  Diese  werden  im  Radargramm  von 
flach schräg einfallenden Reflektoren  in einer Tiefe von ca. 1 m  ‐ 2 m repräsentiert  (vgl. 
Abb. 64 B und Abb. 65 D, gelb). Sie deuten auf fluviatile Ablagerungen mit einer gewissen 
Strömungsgeschwindigkeit  hin,  so  dass  in  Transportrichtung  mit  abnehmender 
Strömungsgeschwindigkeit die  Sedimente  aufgeschüttet werden  können  (vgl.  z. B.  van 
Overmeeren, 1998; Vandenberghe & van Overmeeren, 1999; Hickin et al., 2007; Rother et 
al., 2007; Woodward et al., 2003; Reading, 1996 oder Abb. A6). Darüber sind Schluffe und 
Feinsande  abgelagert  (Abb.  64  B  und  65). Diese  feinkörnigen  Sedimente  oberhalb  der 
schräg  geschichteten  Sande  rufen  die  starke  Dämpfung  im  oberen  Meter  des 
Radargramms hervor  (vgl. Abb.  65). Die unsortierten Reflektoren unterhalb  einer Tiefe 
von  ca.  3  m  werden  als  gröbere  Gerölle  bzw.  Kiese  interpretiert,  die  womöglich  als 
Bodenfracht aufgrund einer höheren Strömungsenergie des Flusses  transportiert und an 
der Basis abgelagert werden. 
Insgesamt  können  die  Sedimente  dieses  Bereiches  mit  den  deutlichen  Reflektoren  im 
Radargramm und den hohen Widerständen im Geoelektrik‐Profil als Flusslauf‐Sedimente 
interpretiert werden, die überall dort, wo eine hohe Strömungsenergie herrscht (z. B.  im 
Gerinne,  am Gleithang,  im  proximalen  Bereich  bei  einem Uferdurchbruch),  abgelagert 
wurden (z. B. Reading, 1996, Bahlburg & Breitkreuz, 2004). 
In Bereichen, wo das Radarsignal aufgrund erhöhter elektrischer Leitfähigkeit gedämpft 




Bei  Hochwasser  ist  die  Strömungsgeschwindigkeit  eines  Flusses  im  Bereich  des 
überflutenden  Ufers  geringer  als  in  der  Flussrinne.  Über  die  Auen  breitet  sich 
feinkörnigeres Material aus, überwiegend horizontal geschichtete Schluffe und Tone. Oft 
ist  für das Hochwasser  ein Ansteigen des Grundwasserspiegels  verantwortlich. Grund 
dafür sind erhöhte Niederschlagsmengen und Schneeschmelze, die in der Mongolei zum 
höheren  Oberflächenabfluss  führen  (Davaa  et  al.,  2006).  Bricht  der  Uferdamm  bei 
Flutereignissen, kommt es ebenfalls zu Ablagerungen feinkörnigen Sedimentes auf beiden 
Seiten  der  Flussrinne  im  distalen  Bereich  (z.  B. Reading;  1996,  Bahlburg &  Breitkreuz, 
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Kapitel  6  konnten  entlang  der  Transsektes  A  und  B  basierend  auf  einer 




Die  äolischen  Sedimente werden  von  Schluffen  und  Feinsanden  dominiert  und  bilden 
überwiegend die Steppenregion (Abb. 67 bis 70, grün). 
2) Schuttstrom‐Sedimente; 




Die  von  Ton  dominierten  Sedimente  werden  bei  Überflutungsereignissen  aufgrund 











Innerhalb des N‐Transsektes  erkennt man  in beiden Satellitenbildern  (Abb. 67 und 68), 
dass in den helleren Bereichen die äolischen Sedimente dominieren, während die dunkel 















in denen  laut  Interpretation dieser Studie äolische Sedimente dominieren und  sich von 
dem Bereich  in Flussnähe sowie östlich des Flusses unterscheiden, der durch Flusslauf‐
Sedimenten und Überflutungssedimenten charakterisiert wird. 












Die  Landschaftsklassifizierung,  die  aus  der  Hauptkomponentenanalyse  bzw.  der 
„Principal  Component  Analysis“  (PCA)  und  bestimmten  Algorithmen  resultiert  (vgl. 
Klinger et al., 2009), basiert auf Daten der Landsat‐Satelliten ETM+  (Enhanced Thematic 
Mapper  Plus)  in  Kombination  mit  topographischen  und  morphometrischen 
Informationen.  Dadurch  lassen  sich  vier  Parameter  identifizieren,  auf  die  sich  die 
Landschaftseinheiten beziehen: Rückstrahlungsdaten, Oberflächenbeschaffenheit, Präsenz 
von fluviatilen und erosionalen Prozessen sowie Vegetationsbedeckung. Die PCA ist eine 
robuste  und  geeignete  Methode  zur  flächenhaften  Reduktion  umfangreicher 
geographischer Datensätze (Gustafson, 1998). 
Ziel  dieses  Verfahrens  ist  die  Beschreibung,  Klassifizierung  und  Analyse  derjenigen 
Landschaftszügen, welche die alten Siedlungsanlagen im oberen und mittleren Orchontal 
umgeben,  um  sie  geographisch  charakterisieren  zu  können.  Die  Lokationen  der 
archäologischen Besiedlungsmuster deuten auf die  lokalen und regionalen Interaktionen 
zwischen menschlichen Eingriffen und natürlicher Umgebung hin (Klinger et al., 2009). 
Die  Klassifikation  wurde  algorithmisch  berechnet  und  bietet  als  Ergebnis  mehrere 
Klassenschemata. Zur Vereinfachung der Interpretation wurde eine geringere Anzahl von 
nur  10  Klassen  bevorzugt.  Das  hier  verwendetet  Beispiel  eines  mit  10  Klassen 
versehenden Klassenschemas  stellt Regionen mit Wasserscheiden,  steile eingeschnittene 
Quellgebiete  mit  wachsender  Vegetationsbedeckung,  planare  Ebenen  und  Hänge  mit 
weniger  Vegetationsbedeckung,  Überflutungsebenen  mit  dichter  Vegetation  und  steile 
bewaldete  Hänge  als  vorkommende  Charakterzüge  heraus.  Die 
Landschaftsklassifizierung  in  diesem  Fall  basiert  also  vor  allem  auf  den  Faktoren 
Vegetation, Rückstrahlvermögen und Hangneigung  (Klinger et al., 2009).  Im Folgenden 





Überblick  basiert  auf  einem  räumlichen  Vergleich,  in  dem  die  Häufigkeitskorrelation 
zwischen einzelnen Landschaftsklassen und einzelnen Sedimenteinheiten aufgezeigt wird 











































































































































































Entlang  des  S‐Transsektes  können  die  Einheiten  beider  Klassifizierungen westlich  des 
Orchon von denen östlich des Flusses unterschieden werden (Abb. 71). 
Der  westliche  Teil  wird  landschaftlich  überwiegend  als  Steppe  klassifiziert  (Abb.  71. 
dunkel‐,  hellgrün und  gelb).  In diesem Bereich  sind die  geophysikalisch  klassifizierten 
äolischen  Sedimente  dominant.  Seltener  auftretende  landschaftlich  hellblau  gefärbte 
Bereiche werden größtenteils von alluvialen Sedimenten dominiert, insbesondere von den 




Das  abwechselnde  Vorkommen  geophysikalisch  klassifizierter  Überflutungssedimente 
und  Flusslauf‐Sedimente  im  östlichen  Teil  des  S‐Transsektes  ist  in  der 
Landschaftsklassifizierung  überwiegend  als  Überflutungsebene  klassifiziert  (Abb.  71, 
rosa). 
Beim N‐Transsekt stimmt das Auftreten von landschaftlichen Überflutungsebenen (rosa) 
mit  geophysikalisch‐sedimentologischen  interpretierten  Überflutungseinheiten 
größtenteils überein  (Abb.  72). Die Abb.  73  zeigt das  in Abb.  72  abgebildete  schwarze 
Rechteck vergrößert. Die  typischerweise aus Ton bestehenden Sedimente werden durch 
einen  hohen  Wassergehalt  charakterisiert,  der  die  Vegetationsbildung  unterstützt  und 
somit eine landschaftliche Identifkation erleichtert. 
Die hellblau gefärbten Bereiche  stellen  eingeschnittene Talsohlen dar  (Abb. 72 und 73). 
Hier treten die aus den geophysikalischen Messungen definierten Flusslaufsedimente auf. 
Im gelb gefärbten Bereich sind nach geophysikalisch‐sedimentologischer Klassifizierung 
im  Gegensatz  zum  N‐Transsekt  mit  seinen  äolischen  Sedimenten  alluviale  Sedimente 
abgelagert,  die  einen  hohen  Grobkornanteil  in  einer  feineren  Matrix  aufweisen.  Das 
gröbere Material  stammt wahrscheinlich  aus  den  oberen Hängen  nördlich  der  Steppe 



















Generell  stimmen  die  in  der  Studie  definierten  Sedimenteinheiten  mit  den 
Landschaftsklassen  weitgehend  überein.  Weiträumige  Übereinstimmungen  sowie 
markante Widersprüche werden abschließend herausgestellt. 
Der  Vergleich  zwischen  geophysikalisch  bestimmten  Sedimenteinheiten  und  
geographischen Landschaftsklassen zeigt, dass die äolischen Sedimente überwiegend die 
Steppenregionen bilden, die laut Landschaftsklassifizierung von einer geringen Erhebung 
sowie  einer  geringen Vegetation  geprägt  sind  (Abb.  71  und  72,  hell‐,  dunkelgrün  und 
gelb). Das Fehlen von erosionshemmender Vegetation begünstigt den äolischen Transport 
dieser  Sedimente,  die  typischerweise  in  Trockengürteln  verbreitet  sind,  dessen  Klima 
durch  die Kombination  hoher Windgeschwindigkeiten  und  Trockenheit  charakterisiert 
wird. Des Weiteren  erleichtert  die  großdimensionale  Steppenebene  den  Transport  von 
äolischen Sedimenten. Sie können sich an den Leeseiten von Hängen ablagern sowie  in 
eingeschnittenen Tälern große Flächen bilden. 
Durch  eine  kritische  Betrachtungsweise  werden  jedoch  einige  Widersprüche  deutlich, 
beispielsweise  innerhalb  der  als  Überflutungsebene  klassifizierten  Landschaftsklasse 
(Abb. 71, rechter schwarze Rahmen und  linkes vergrößertes Rechteck). Hier  liegen nach 
eigener  Interpretation  äolische  Sedimente  vor.  Die  abgelagerten  feinkörnigen  gut 
sortierten  Sande  sind  zwar  ein  Indiz  für  äolisches  Sediment,  aber  um  eine  eindeutige 
Zuordnung  zur  äolischen  oder  fluviatilen  Fazies  (Überflutungssedimente)  treffen  zu 
können, müssten die Sedimente durch eine detailliertere Analyse untersucht werden. 
Die  als  alluvial  interpretierten  Sedimente  (Schuttstrom‐Sedimente)  kommen  im  N‐
Transsekt  im Wesentlichen westlich  des  Flusses  vor  (orange).  Landschaftlich  ist  dieser 
Bereich  jedoch  als  Steppe  klassifiziert  (Abb.  72,  gelb). Nördlich  bzw.  südlich  gelegene 
Hänge könnten beim N‐Transsekt (Abb. 72, weiß) und beim S‐Transsekt (Abb. 71, weiß) 
für  den  Eintrag  des  Schuttes  verantwortlich  sein.  Die  Methode  der 
Landschaftsklassifizierung  bezieht  nicht  die  Tiefeninformationen  mit  ein.  Sie 
berücksichtigt  ausschließlich  das Oberflächenmaterial. Die  in  dieser  Studie  definierten 
Schuttstrom‐Sedimente  könnten  von  einer  jüngeren  feinkörnigen  Sedimentschicht 
bedeckt  sein,  die  für  die  Landschaftsklassifizierung  ausschlaggebend  ist.  Für  die 
geophysikalisch‐sedimentologische  Klassifizierung  werden  jedoch  auch  die  tiefer 
liegenden Schichten berücksichtigt. 





stimmen  die  Flusslauf‐Sedimente  sowie  die  Überflutungssedimente  mit  der 





Klassifizierung.  Die  Überflutungssedimente  treten  weitgehend  dort  auf,  wo  die 
Landschaft  ebenfalls  als  Überflutungsebene  mit  Vegetationsbedeckung  charakterisiert 
wurde.  Die  Überflutungssedimente  sind  vor  allem  durch  Tone  charakterisiert,  dessen 
hoher Wassergehalt die Vegetation begünstigt. 
Qualitative  Bewertungen  aus  dem  Vergleich  der  beiden  Methoden  können  nur 
eingeschränkt  stattfinden,  da  die  Klassifizierungen  auf  unterschiedlichen  Faktoren 
basieren. Während die Landschaftsklassifizierung oberflächliche Aspekte behandelt (siehe 
oben),  basieren  die  Sedimenteinheiten  auf  der  geophysikalischen  Betrachtung  des 
Untergrundes  sowie  auf  Tiefeninformationen  von  Bohrungen.  Durch  gewisse 





Kritisch  bei  dem Vergleich  ist  vor  allem,  dass  die  Landschaftsklassifizierung  auf  einer 
Momentaufnahme  basiert  und  damit  die  Faktoren  Zeit  sowie  Klimaänderungen  nicht 
berücksichtigt. Dies macht sich besonders in der Überflutungsebene bemerkbar, in denen 
sich  teilweise  darunter  liegende  interpretierte  Flusslaufablagerungen  zeigen.  Diese 

















Die Kombination  der  beiden  geophysikalischen Messmethoden Kapazitive Geoelektrik 
und Georadar ermöglichte die geophysikalische Klassifizierung von Widerstandsklassen 
im Arbeitsgebiet. Anhand  von Bohrungen  entlang der  gemessenen Transsekte wurden 
den  Widerstandsklassen  bestimmte  Lithologien  und  eingeschränkt  Lithofazies 
zugeordnet. Zum Zeitpunkt der Studie war die Anzahl der verfügbaren Bohrkerne jedoch 
nicht  hinreichend,  um  die  langen  Transsekte  ausreichend  detailliert  zu  interpretieren. 
Weitere Bohrungen, die  in der  letzten Geländekampagne abgeteuft wurden, werden  im 
weiteren  Projektverlauf  ausgewertet.  Eine  höhere  Datendichte  im  Zuge  weiterer 
Messkampagnen sollte mit einer kritischen Betrachtung der Ergebnisse der vorliegenden 
Studie einhergehen. 
Die  klimatischen  Bedingungen  in  der  Mongolei  erschweren  die  Auswertung  von 
geophysikalischen  Messungen.  Das  aride  kalte  Klima  begünstigt  die  Frostbildung  im 
Arbeitsgebiet.  Sie  erschwert  die  Erkennung  spezifischer  Widerstände  für  die 
unterschiedlichen  Lithologien.  (Sediment)‐strukturen  in  den  Radargrammen  sind 
aufgrund fehlender dielektrischer Kontraste des Materials ebenfalls schwerer zu erkennen 
oder  fehlen. Zum anderen  führt das Auftauen  in oberflächlichen Schichten  im Frühling 
und  Sommer  zu  einer  Wasseranreicherung,  die  eine  erhöhte  elektrische  Leitfähigkeit 
erzeugt und zum eingeschränkten Auflösungsvermögen des Georadars beiträgt.  
Das  Frostverhalten  unterschiedlicher  Sedimenteinheiten  wurde  in  der  vorliegenden 
Studie nicht detailliert untersucht. Anschlussstudien sollten die Auswirkungen von Frost 




nur  für  flüssig  vorliegendes  Wasser  (Topp,  1980)  gilt,  konnte  der  Wassergehalt  nur 
oberhalb der Frostschicht als Mittelwert über eine Tiefe von 1,5 m bestimmt werden, da 
unterhalb  von  1,5  m  der  Boden  gefroren  war.  Es  zeigte  sich,  dass  das  Fehlen  von 
ausreichend vorhandenen Diffraktionen eine zuverlässige Angabe über den Wassergehalt 
98 
erschwerte.  Zur  Behebung  dieses  Problems  könnte  der  Wassergehalt  z.  B.  mit  einem 
System, dass nach dem Time Domain Reflectometry (TDR)–Prinzip arbeitet (Topp, 1980), 
bestimmt werden.  Exakte Grundwasserspiegelangaben wären  für  die Auswertung  der 




Eine  Interpretation  der  herausgestellten  Lithologien  wurde  durchgeführt.  Die 
Unterscheidung erfolgte anhand  ihrer Korngrößen. Anschließend konnten basierend auf 
den  gegenwärtig wirkenden  sedimentären  Prozessen  erste Annahmen  hinsichtlich  der 
charakteristischen Lithofazies und unterschiedlicher Ablagerungsräume gemacht werden. 
Diese  Annahme  müssen  durch  detailliertere  Analysen  der  Sedimente  sowie  ihrer 
Strukturen  weiter  überprüft  werden.  Die  relativ  sicher  zu  interpretierende  fluviatile 
Fazies, insbesondere die Flusslauf‐Sedimente in ehemaligen Flussrinnen, ermöglichte die 
Feststellung  einer  räumlichen  Verlagerung  des  Flusslaufes.  Eine  zeitliche  Einordnung 
verschiedener  Flussläufe  ist  allerdings  aufgrund  fehlender  datierter  Bohrkerne  nicht 
möglich. Das Alter jeden Bohrkernes soll jedoch im Laufe des Projektes bestimmt werden 
und  kann  zu  einer  räumlich‐zeitlichen  Rekonstruktion  des  Flusssystems  Orchon 
beitragen. 
Die  vorläufig  in  dieser  Studie  eingeteilten  Widerstandsklassen  und  zugehörigen 
lithofaziellen  Sedimenteinheiten  ermöglichten  einen  ersten  Vergleich  mit  der 
Landschaftsklassifizierung der FU Berlin, der  eine vielfache Übereinstimmung zeigt. Es 
kann die Abhängigkeit zwischen den geographischen, auf oberflächennahen Parametern 
basierenden,  Landschaftseinheiten  und  den  geophysikalisch‐sedimentologischen 
Ergebnissen  hergestellt  werden.  Der  Vergleich  wird  maßgeblich  durch  den  Zeitfaktor 
erschwert.  Während  die  Landschaftsklassifizierung  eine  Momentaufnahme  ist, 
berücksichtigen die geophysikalischen Messungen aufgrund  ihrer Tiefeninformation bis 
zu  einer  Tiefe  von  maximal  5  m  die  Entwicklung  innerhalb  eines  geologischen 
Zeitabschnittes (von unten nach oben jünger werdend). 
Der  Arbeitsaufwand  für  die  Bearbeitung  eines  großen  Datensatzes  von  langen 









in  unterschiedlichen  Ablagerungsmilieus)  aufschlussreich.  Eingehängte  Bohrungen 
könnten ein detailliertes Profil unterstützen und mit den Ergebnissen dieser Studie, die 
hauptsächlich die großflächige Verteilung der Sedimente analysiert, verglichen werden. 
Die Geoelektrik  stellt  sich wegen der  starken Kontraste von gut und  schlecht  leitenden 
Bereichen als geeignete Methode zur Abgrenzung von Frost und Auftauschicht heraus.  
Das  Georadar  liefert  diesbezüglich  auch  aussagekräftige  Ergebnisse,  indem  deutliche 
horizontale  Reflektoren  die  Grenzschichten  zwischen  gefrorenem  (reflexionsfrei)  und 
ungefrorenem Material  abbilden. Das gute Auflösungsvermögen des Georadars konnte 
aufgrund zu hoher Leitfähigkeit  in der Auftauschicht und einer schlechten Ankopplung 
wegen  unebenen  Geländes  nicht  immer  optimal  genutzt  werden.  Beide  Methoden 
ergänzen  sich  jedoch  bei der Charakterisierung der Bodenschichten  ausgezeichnet und 































































Name UTM X-Koordinate [m] UTM Y-Koordinat [m] Höhe ü. NN [m] 
RK01 3156 45 5268799 1359 
RK02 3156 59 5268790 1358 
RK03 3159 15 5268661 1360 
RK04 3158 99 5268658 1358 
RK05 3167 68 5277801 1348 
RK06 3169 95 5277505 1352 
RK07 3170 14 5277489 1353 
RK08 3169 74 5277528 1350 
RK09 3171 32 5277631 1343 
RK10 3171 32 5277632 1342 
RK11 3172 20 5277503 1352 
RK12 3176 64 5277572 1353 
RK13 3186 14 5260178 1388 
RK14 3186 61 5259977 1384 
RK15 3173 80 5265321 1367 
RK16 3179 98 5264555 1378 
RK17 3176 07 5263175 1374 
RK18 3176 78 5263560 1382 
RK19 3224 36 5260158 1383 
RK20 3233 09 5259698 1379 
RK21 3233 09 5259699 1378 
RK22 3197 93 5262077 1381 
RK23 3197 75 5262111 1382 
RK24 3391 99 5271417 1363 
RK25 3338 15 5251886 1398 
RK26 3306 23 5253785 1391 






Eine  Übersicht  der  gesamten  Georadar‐  und  Geoelektrik‐Profile  032  ‐  080  des  S‐
Transsektes  ist auf den Seiten 107  ‐ 146 dargestellt und die Georadar‐ und Geoelektrik‐
Profile 057 ‐ 066 des N‐Transsektes auf den Seiten 147 ‐ 154. Die Lage der Profile kann in 
Abb.  A4  nachgesehen  werden.  Vom  östlichen  Teil  des  S‐Transsektes  fehlen  die 































































































































































































































































































































































































































Baldenhofer,  K.  G.,  2009.  Lexikon  der  Fernerkundung,  http://www.fe‐
lexikon.info/images/ElektromagnetischeWelle.jpg, Erd Ware ‐ Geographische Software, 
Friedrichshafen, aufgerufen am 07.07.2009. 





http://www.ifad.org/operations/gef/climate/19_1.pdf,  Institute  of  Meteorology  and 
Hydrology, Ulaanbaatar, Mongolia, aufgerufen am 06.06.2009. 
Battogtokh,  D.,  Jambaljav,  Y.,  Dashtseren,  A.,  Sharkhuu,  N.,  Ishikawa,  M.,  Zhang,  Y., 
Iojima,  Y.,  Kadota,  T.,  Ohata,  T.,  2006.  Features  and  Mapping  of  Permafrost 
Distribution  in  Ulaanbaatar  area,  Mongolia,  2006  International  Workshop  on 
Terrestrial  Change  in  Mongolia, 
http://raise.suiri.tsukuba.ac.jp/IWSTCM2006/8Battogtokh.pdf,  Tokyo,  aufgerufen  am 
20.07.2009. 
Blight,  J.  H.  S.,  Cunningham,  D.,  Petterson.,  M.  G.,  2007.  Crustal  evolution  of  the 
Saykhandulaan  Inlier,  Mongolia:  Implications  for  Palaeozoic  arc  magmatism, 
156 
polyphase deformation and  terrane accretion  in  the Southeast Gobi Mineral Belt, 
Journal of Asian Earth Sciences, 32, 142‐164. 
Büttner,  G.,  2008.  Arbeitsgruppe  ʺAngewandte  Geologieʺ,  Schwerpunkt  Geophysik, 
http://www.uni‐greifswald.de/~geo/_Neue‐Seite‐2007/Geologie/Mitarbeiter/AG‐
Hydro/deutsch/indexd.html,  Institut  für  Geographie  und  Geologie,  Ernst  Moritz 
Arndt Universität Greifswald, Greifswald, aufgerufen am 11.09.2009. 
Campbell, C. V., 1967. Lamina, laminaset, bed and bedset, Sedimentology, 8, 7‐ 26. 
Daniels,  J., Roberts, R., Vendl, M.,  1995. Ground penetrating  radar  for  the detection  of 
liquid contaminants, Journal of Applied Geophysics, 33, 195‐207. 
Davaa, G., Oyunbaatar, D., Sugita, M., 2006. Surface water  in Mongolia,  In: Konagaya, Y. 






























within  a  palaeovalley  fill  using  ground  penetrating  radar, Maple  Creek,  Guyana,  In: 
Baker, G. S., Jol, H. M. (eds), Stratigraphic Analyses Using GPR, The Geological Society 
of America Special Paper, 432, 133‐153, Boulder, Colorado. 




1:1.000.000  Explanatory  Notes,  Geologisches  Jahrbuch,  BGR‐Reihe,  Reihe  C,  69, 
Hannover. 
Kearey,  P.,  Brooks,  M.,  Hill,  I.,  2002.  An  Introduction  to  Geophysical  Exploration,  3rd  ed, 
Blackwell, Malden. 
King,  L.,  1984.  Permafrost  in  Skandinavien.  Untersuchungsergebnisse  aus  Lappland, 
Jotunheimen  und  Dovre/Rondane,  In:  King,  L.  (Hrsg.),  Heidelberger  Geographische 
Arbeiten, 76, 174 Seiten, Heidelberg. 
Klinger, R., Schütt, B., Schwanghart, W., Piezonka H., 2009. Landscape Geoarchaeology 
using  principal  component  analysis  and  fuzzy  classification  algorithmus: 
Archaeological  sites  and  their  natural  surroundings  in  Central  Mongolia, 
Geoarchaeology, eingereicht. 
Kneisel, C.,  2003b. Permafrost  in  recently deglaciated glacier  forefields  ‐ measurements 






Knödel,  K.,  Krummel,  H.,  Lange,  G.  (Hrsg.),  1997.  Handbuch  zur  Erkundung  des 
Untergrundes von Deponien und Altlasten III: Geophysik, Springer, Berlin‐Heidelberg. 






















Murzaev,  E.  M.,  1954.  Die  Mongolische  Volksrepublik,  Geographisch‐Kartographische 
Anstalt, Gotha. 
N.  N,  2009  a).  WetterOnline,  http://www.wetteronline.de/Mongolei/Hujirt.htm, 
Meteorologische Dienstleistungen GmbH, Bonn, aufgerufen am 01.11.2009. 
N.  N,  2009  b).  World  Weather  –  Local  Weather  Forecast, 
http://www.tutiempo.net/en/Climate/Ulan_Bator/05‐2009/442920.htm,  TuTiempo, 
Spanien, aufgerufen am 04.08.2009. 












Rother, H.,  Jol, H. M.,  Shulmeister,  J.,  2007.  Stratigraphy  and  tectonic  implications  of  late 






Sandmeier,  K.  J.,  2006.  ReflexW  Version  4.2,  Windows™  9x/NT/2000/XP‐program  for  the 
processing  of  seismic,  acoustic  or  electromagnetic  reflection,  refraction  and  transmission 
data, Sandmeier Scientific Software, Karlsruhe. 
Schick,  P.,  2002.  Anwendung  eines  Zweikomponenten‐Modells  der  pF‐Kurve  auf 
Strukturveränderungen in Böden, Bautechnik, 2, 65‐77. 




Middle  Orkhon  Valley, Mongolia.  In:  Bemmann,  J.,  Hüttel,  H.  G.,  Pohl,  E.  (eds), 




Sodnom, N., Yanshin, A. L.  (eds),  1990. Geocryology  and Geocryological  zonation. National 
Atlas  of Mongolia, GUGK  ‐ Glavnoe Upravlenie Geodezii  i Kartografii  (Russian: 
Chief Administration for Geodesy and Cartography), Moskau. 
Stäblein,  G,  1987.  Periglaziale  Mesoreliefformen  und  morphoklimatische  Bedingungen  im 
südlichen  Jameson‐Land,  Ost‐Grönland.  In:  Stäblein,  G.  (Hrsg.),  Abhandlungen  der 
Akademie der Wissenschaften in Göttingen, Mathematische Klasse, 1. Auflage, Bd. 37, 18‐
33, Vandenhoeck & Ruprecht, Göttingen. 







peatlands  and  their  influence  on  ground‐penetrating  radar  surveying,  Geophs. 
Prospect., 42, 179‐209. 
Thiel, E.,  1958. Die Mongolei.  Land, Volk  und Wirtschaft  der Mongolischen Volksrepublik,  3, 
Isar, München. 








Van  Overmeeren,  R.  A.,  1998.  Radar  facies  of  unconsolidated  sediments  in  The 
Netherlands:  A  radar  stratigraphy  interpretation  method  for  hydrogeology, 
Journal of Applied Geophysics, 40, 1‐18. 
Vandenberghe,  J.,  van  Overmeeren,  R.  A.,  1999.  Ground  penetrating  radar  images  of 
selected fluvial deposits in the Netherlands: Sedimentary Geology, 128, 245‐270. 
Walther, M., 2005. Ein  idealer Ort  für ein  festes Lager zur Geographie des Orchontals und der 
Umgebung  von  Charchorin  (Karakorum),  In:  Frings,  J.  (Hrsg.), Dschingis  Khan  und 
seine Erben, 128‐132, Hirmer, München. 
Widess, M. B., 1973. How thin is a thin bed? Geophysics, 38, 1176‐1180. 
Wood,  J.,  2009.  Landserf:  visualisation  and  analysis  of  terrain  models, 




























Abb. 9: Bodentemperaturverlaufskurve in der Nalaikh Senke (aus Wu et al., 2009) ............ 9 
Abb. 10: Foto von durch Frosteinsatz entstehende Auffrier‐Hügel....................................... 10 
Abb. 11:  Lage des Arbeitgebietes im mittleren Orchontal und das Flusstal des Orchon. . 11 








verbreiteter Gesteine, Böden und Erze (aus Lowrie, 1997) ........................................ 18 
Abb. 17: Prinzip der Gleichstromgeoelektrik mit einer Vierpunktanordnung (aus 
Knödel et al., 1997) ........................................................................................................... 18 
Abb. 18: Prinzip der Kapazitiven Geoelektrik (aus Kuras, 2002). .......................................... 20 
Abb. 19: Messprinzip der geoelektrischen Tomographie (verändert nach N. N, 2004) ...... 21 
Abb. 20: Darstellung einer  modellierten Tiefensektion .......................................................... 22 
Abb. 21: Entstehung einer Diffraktion und Reflexion (aus Knödel et al., 1997)................... 24 
162 
Abb. 22: Foto von GPR‐Arbeitsgerät (GSSI) mit einer 270 MHz Antenne ............................ 25 










Abb. 29: Beispiel eines Datensatzes mit einem fehlerhaften Datenpunk .............................. 38 























(Kartengrundlage: Kompsat‐Szene, zur Verfügung gestellt von der FU Berlin) .... 56 
Abb. 44: Gemittelter Wassergehalt des Bodens über einen Tiefenbereich von 1,5 m für 





(Kartengrundlage: Kompsat‐Szene, zur Verfügung gestellt von der FU Berlin). ... 57 
Abb. 46: Gemittelter Wassergehalt des Bodens über einen Tiefenbereich von 1,5 m für 
die Profilabschnitte des S‐Transsekts (westlicher Teil)............................................... 57 










RK12. .................................................................................................................................. 67 
Abb. 57: Geoelektrik‐Profil und Radargramm (Profilabschnitt 062, Nord) mit Bohrprofil 





Verfügung gestellt von der FU Berlin) .......................................................................... 75 
Abb. 60: Pseudosektion von Transsekt B. .................................................................................. 76 
Abb. 61: Ausschnitt der Pseudosektion B im Vergleich mit Radargramm und Fotos der 
landschaftlichen Gegebenheiten. ................................................................................... 77 
Abb. 62: Geophysikalische Unterteilung des Transsektes B. (Kartengrundlage: Russische 
Luftbilder, zur Verfügung gestellt von der FU Berlin) ............................................... 78 
Abb. 63: Foto von einem Aufschluss einer Orchon‐Terrasse nahe Kharkhorin 

























Mongolei, 1990, Karte 25) .............................................................................................. 102 
Abb. A3: Landschaftliche Einteilung der Umgebung von Kharkhorin (aus Nationalatlas 





















































Studie.  Die  Diskussionen  über  die  Arbeit  waren  eine  große  Unterstützung  zur 
Durchführung dieser Studie. 
Danken  möchte  ich  Herrn  Dipl.  Geophysiker  C.  Grützner,  der  jederzeit  schnelle  und 
zuverlässige Unterstützung bot und immer offen gegenüber Fragen war. 
Ebenfalls danke  ich Herrn R. Klinger von der Freien Universität Berlin des  Instituts  für 




Archäologie,  ohne  die  eine  solch  erfolgreiche  Zusammenarbeit  nicht möglich  gewesen 
wäre.  
Mein  Dank  gilt  ebenfalls  den  Mitarbeitern  des  Instituts  für  Applied  Geophysics  and 
Geothermal Energy. Ebenfalls danke  ich meiner  Familie und meinen  Freunden  für die 
private Unterstützung. 
